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3RØsumØ
Les variations de la circulation tropicale de grande Øchelle lors du changement climatique
peuvent avoir d’importantes consØquences en terme d’impact sur les activitØs humaines. Dans un
premier temps nous Øtudions la circulation atmosphØrique tropicale mØridienne, dans les diffØrents
modŁles climatiques couplØs. Lors du rØchauffement climatique, nous trouvons que la circulation
mØridienne moyenne et les jets subtropicaux sont signicativement dØplacØs vers les prôles, et
que l’intensitØ de ces circulations diminue faiblement lors du changement climatique. L’affai-
blissement de la circulation tropicale est alors dØcrite comme une consØquence des changements
de stabilitØ statique affectant la troposphŁre. Dans une seconde partie, des simulations idØalisØes
ont ØtØ mises en place pour expliquer les changements de circulation tropicale. Tout d’abord, des
simulations d’ensemble utilisant le GCM LMDZ4, et mimant les rØsultats du modŁle couplØ IPSL-
CM4, ont ØtØ rØalisØes. On montre alors que l’intensitØ et le dØplacement des cellules de Hadley
sont reliØs au changement uniforme de tempØrature de mer mais aussi au changement des gra-
dients mØridionaux de tempØrature. Ensuite, nous utilisons des simulations du modŁle LMDZ4 en
conguration aqua-planŁte. Les variations de la circulation de Hadley sont alors expliquØes dans
un cadre simpliØ par la nØcessitØ du transport ØnergØtique de l’Øquateur vers les pôles. Enn,
nous Øtudions briŁvement la vapeur d’eau et sa rØtroaction lors du changement climatique. On
montre que les changements de circulation de Hadley peuvent avoir un impact signicatif sur la
rØtroaction de la vapeur d’eau.
Summary
The changes of the tropical large scale circulation during climate change can have large im-
pacts on human activities. In a rst part, the meridional atmospheric tropical circulation was stu-
died in the different coupled models. During climate change, we nd that the Hadley meridional
circulation and the subtropical jet are signicantly shifted poleward, while the intensity of the tro-
pical circulation weakens. The slow down of the atmospheric circulation results from the dry static
stability changes affecting the tropical troposphere. Secondly, idealized simulations are used to ex-
plain the tropical circulation changes. Ensemble simulation using the model LMDZ4 are set up to
mimic the results from the coupled model IPSL-CM4. The weakening of the large scale tropical
circulation and the poleward shift of the Hadley cela are explained by both the uniform change
and the merdional gradient change of the sea surface temperature. Then, we used the atmospheric
model LMDZ4 in an aquaplanet conguration. The Hadley circulation changes are explained in a
simple framework by the required poleward energy transport. In a last part, we focus on the water
vapor distribution in the climate models. The Hadley circulation changes were shown to have a
signicant impact on the water vapour feedback during climate change.
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Chapitre 1
Introduction générale
Le changement climatique et ses potentielles consØquences, posent un dØt majeur à la com-
munautØ internationale, dont les enjeux ne sont plus seulement scientiques ou Øcologiques. En
effet, aujourd’hui les problŁmes climatiques deviennent des problŁmes Øconomiques et politiques.
Les scientiques font donc l’objet de trŁs fortes demandes de la part de la sociØtØ pour com-
prendre les consØquences des changements climatiques sur les activitØs humaines. Avant de faire
des Øtudes d’impact, il est cependant nØcessaire de comprendre les changements climatologiques
et mØtØorologiques qui vont rØsulter de l’augmentation des gaz à effet de serre dans l’atmosphŁre.
Dans cette thŁse nous Øtudions les changements de la circulation de grande Øchelle dans les
tropiques, et ses changements dans les modŁles de climat, lors du rØchauffement climatique.
Pourquoi Étudier le climat tropical ?
Cette thŁse est en grande partie focalisØe sur le climat de la zone tropicale terrestre, qui est
en premiŁre approximation la partie du globe terrestre situØe entre les latitudes 30N et 30S. Les
tropiques semblent moins affectØs que les moyennes latitudes par les changements climatiques
passØs ou futurs.
Cependant, les tropiques couvrent à eux seuls un peu plus du tiers de la surface terrestre. C’est
prŁs de 70% de la population mondiale qui est concernØe par les phØnomŁnes mØtØorologiques
tropicaux, comme les sØcheresses, les moussons ou les cyclones. De part la forte dØmographie des
pays du sud, on s’attend à ce que la population soit de plus en plus nombreuse dans les zones
tropicales. Nos sociØtØs risquent donc d’Œtre de plus en plus sensibles aux risques climatiques. La
sØcheresse au Sahel des annØes 1990 ou encore tout rØcemment la mousson diluvienne en Inde et
au Bangladesh de l’ØtØ 2007 sont des ØvŁnements dont la comprØhension est nØcessaire pour mieux
anticiper leurs occurrences dans l’avenir. Cependant l’implication du changement climatique dans
ces phØnomŁnes rØcents reste trŁs incertaine.
De plus, les tropiques et les moyennes latitudes sont reliØs par de nombreuses tØlØconnexions.
Les changements climatiques tropicaux prØsentent donc des consØquences importantes pour l’en-
semble de la planŁte. Ainsi, on ne peut considØrer le changement climatique dans sa globalitØ sans
s’intØresser aux zones tropicales.
Pourquoi regarder les modŁles climatiques ?
La prØvision des changements climatiques et leurs prØcisions sont l’objet du rapport du GIEC
(Groupe d’Experts Intergouvernemental sur l’Evolution du Climat). Ces prØvisions de change-
ments climatiques sont Øtablies à l’aide de modŁles de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre ou
Global Circulation Model (GCM), qui sont parfois l’objet de vives critiques. Les GCMs consti-
tuent pourtant les meilleurs outils à la disposition des scientiques pour comprendre les change-
ments climatiques à venir. Le dØveloppement des modŁles de climat reste primordial pour amØlio-
rer la prØvision des climats futurs.
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Le dØveloppement de ces modŁles de climat est fait d’une part en augmentant la prØcision et
le contenu physique des paramØtrisations des GCMs, d’autre part en regardant prØcisØment les
performances et les biais de ces GCMs. Cette thŁse s’inscrit ici dans cette deuxiŁme approche.
Dans ce travail, nous regardons les GCMs, pour en comprendre le fonctionnement, et voir à quel
point les prØvisions peuvent Œtre reprØsentatives du climat futur.
La circulation de grande Øchelle des tropiques
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre dØcrit les mouvements des parcelles d’air dans l’atmo-
sphŁre et explique l’intensitØ et la direction des principaux vents dans l’atmosphŁre. La circulation
gØnØrale de l’atmosphŁre est pilotØe par les lois physiques de conservation du mouvement et de
l’Ønergie.
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre aux tropiques est particuliŁrement dØterminante pour
la comprØhension de la climatologie des tropiques. En effet, la circulation gØnØrale et son intensitØ
dØterminent entre autre la distribution et l’intensitØ des prØcipitations.
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre est aussi essentielle si on veut comprendre les change-
ments rØgionaux de prØcipitations qui peuvent Œtre trŁs forts localement. La prØcision des modŁles
de climat en terme de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre est donc cruciale pour le rØalisme des
simulations de changement climatique, destinØes aux Øtudes d’impact.
Objectifs de la thŁse
On s’est demandØ lors de cette thŁse quelles Øtaient la prØcision et la prØvision des modŁles de
climat en terme de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre au niveau des tropiques. Ensuite, on s’est
demandØ si la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre pouvait avoir des impacts sur la sensibilitØ
climatique donnØe par les GCMs.
Organisation de la thŁse
Dans une premiŁre partie, nous donnons quelques notions essentielles de mØtØorologie tropi-
cale, ainsi qu’un rØsumØ complet de la littØrature sur la circulation de grande Øchelle tropicale.
Nous prØsentons les notions thØoriques, les prØvisions de changements climatiques, ou encore les
variations interannuelles de la circulation atmosphØrique.
Les parties suivantes prØsentent le travail de thŁse à proprement parler. La thŁse s’oriente
d’abord sur les diagnostics de la circulation atmosphØrique tropicale des GCMs ocØan-atmosphŁre
provenant du projet d’intercomparaison Projet d’Intercomparaison de ModŁles CouplØs (CMIP)
3, qui on ØtØ utilisØs pour la rØdaction du QuatriŁme Rapport d’Evaluation (AR4) de l’Groupe
d’Experts Intergouvernemental sur l’Évolution du Climat (IPCC). Les changements de la circula-
tion de grande Øchelle sont ØtudiØs à l’aide de diagnostics. Nous cherchons ensuite à expliquer ces
changements à l’aide de mØcanismes physiques simples.
La circulation de grande Øchelle tropicale est ensuite ØtudiØe à l’aide de simulations idØalisØes
de changement climatique. Ces simulations utilisent toutes le GCM atmosphØrique LMDZ4 dans
diffØrentes congurations. Tout d’abord, nous reproduisons le changement climatique du modŁle
couplØ IPSL-CM4, et nous cherchons a Øtudier les changements de la TempØrature de Surface de la
Mer (SST) pouvant expliquer les changements de circulations grande Øchelle. Dans un deuxiŁme
temps, nous prØsentons des simulations oø les continents et les surfaces englacØes ont ØtØ arti-
ciellement supprimØs pour simplier l’Øtude des mØcanismes affectant la circulation de grande
Øchelle.
Dans le dernier chapitre, nous Øtudions la distribution atmosphØrique de la vapeur d’eau simu-
lØe par les GCMs. Nous estimons les interactions entre vapeur d’eau et circulation grande Øchelle
en terme d’impact sur la sensibilitØ climatique. Enn, nous testons diffØrentes congurations d’un
GCM, et regardons les impacts sur la vapeur d’eau et la sensibilitØ climatique.
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Chapitre 2
Contexte : le changement climatique et
la circulation générale de l’atmosphère
dans les tropiques
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2.1 Introduction
Avant de prØsenter le travail de thŁse à proprement parler, nous avons choisi de faire une
prØsentation gØnØrale de l’Øtat de la connaissance sur le sujet. Nous allons donc commencer par
dØcrire rapidement les bases thØoriques de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre. Puis, nous
prØsenterons les grands rØsultats sur le changement climatique et les mØcanismes de rØtroactions
associØs. Enn, dans une derniŁre partie, nous donnerons une prØsentation plus dØtaillØe des pro-
blØmatiques concernant la circulation de grande Øchelle et ce que l’on sait de son changement avec
le rØchauffement climatique.
2.2 Quelques éléments-clés de climatologie
2.2.1 Définition des zones tropicales, polaires et de moyenne latitude
Dans ce travail de thŁse, on entend par tropiques la partie du globe terrestre situØe entre les
latitudes 30N et 30S. C’est cette partie du globe qui est la plus chauffØe par le rayonnement solaire,
comme l’angle zØnithal entre le rayonnement solaire et la surface terrestre est grand (proche de 90
degrØs).
Les latitudes tropicales s’opposent aux latitudes polaires qui sont situØes entre 60 et 90 degrØs
de latitude. Ces latitudes reçoivent le rayonnement solaire avec un angle zØnithal faible. En par-
ticulier, les rØgions entre les cercles polaires et les pôles, ne reçoivent plus de radiations solaires
pendant l’hiver (nuit polaire) et inversement pour l’ØtØ. Entre les latitudes tropicales et les lati-
tudes polaires, on trouve les moyennes latitudes (entre 30 et 60 degrØs). Les moyennes latitudes
correspondent aux zones tempØrØes, dont les climats nous sont plus familiers.
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Tout d’abord, prØsentons succinctement les caractØristiques du climat des moyennes latitudes.
Nous ferrons ensuite une description du climat tropical et nous soulignerons les diffØrences avec
le climat des moyennes latitudes.
2.2.2 La météorologie des latitudes moyennes
Les caractØristiques de la mØtØorologie des moyennes latitudes
Les latitudes moyennes sont les latitudes tempØrØes oø le cycle saisonnier est moyennement
marquØ, si on le compare à celui du climat polaire. Mais, à l’inverse des zones tropicales, les
variations de l’angle zØnithal du soleil sont à l’origine de saisons bien marquØes. Les variations de
l’angle zØnithal du soleil sont dues à la rØvolution de la Terre autour du soleil, et à l’inclinaison de
l’axe de rotation terrestre.
Si on s’intØresse aux variations mØtØorologiques d’une Øchelle de temps de l’ordre de quelques
jours, le plus surprenant sont les alternances de beau et de mauvais temps. Ces alternances sont
le rØsultat des rØgimes de dØpression et d’anticyclone bien connus des prØvisionnistes. Les carac-
tØristiques des ces perturbations sont illustrØes sur la Fig. 2.1, qui est une image satellite Infra-
rouge (IR). Les nuages sont optiquement opaques et Ømettent, comme le fait un corps noir, des
radiations IRs à des tempØratures d’autant plus basses que leur sommet est haut. Ainsi les nuages
hauts dont la tempØrature est faible apparaissent en blanc, et les nuages bas, plutôt en gris, tandis
que la surface terrestre reste noire.
Dans les moyennes latitudes, on voit que les nuages sont organisØs en systŁmes dits synop-
tiques, c’est à dire de large Øchelle spatiale (de l’ordre de 1000km). Les systŁmes synoptiques
forment des laments et des enroulements de nuages. Les enroulements constituent les dØpres-
sions et on peut mesurer une pØriodicitØ de 6 ou 7 dØpressions sur un mŒme petit cercle.
FIG. 2.1  Image composite IR rØalisØe à partir de satellites gØostationnaires, pour le 24/06/2007
à 06 UTC (à partir du site de Satmos www.satmos.meteo.fr).
Dynamique des moyennes latitudes
La mØtØorologie synoptique des moyennes latitudes s’explique surtout par les instabilitØs ba-
roclines. Les instabilitØs baroclines sont crØØes par la diminution de la tempØrature mØridienne,
de l’Øquateur vers les pôles. Dans des conditions stables, l’Øquilibre gØostrophique et l’approxi-
mation gØostrophique dØterminent la direction et l’intensitØ des vents. Or, le gradient thermique
vertical Øtant nØgatif, les surfaces isothermes traversent les surfaces isobares en s’inclinant vers
l’Øquateur. Les instabilitØs baroclines sont de forts cisaillements verticaux de vents qui tendent à
croître à partir d’oscillations horizontales de tempØrature.
Dans certaines conditions, les instabilitØs baroclines donnent naissance aux perturbations, et
aux dØpressions et anticyclones. Ces perturbations sont Øventuellement associØes ensuite aux zones
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frontales.
Une maniŁre d’Øtudier et de comprendre ces instabilitØs est classiquement donnØe par le mo-
dŁle de Eady de l’atmosphŁre. Ce modŁle consiste en une atmosphŁre idØalisØe dont les propriØtØs
sont les suivantes :
 limites rigides : on impose l’altitude de la tropopause H ,
 stratiØe de maniŁre continue : N la frØquence de Brunt Väisälä est constante,
 à cisaillement zonal constant : la dØrivØ verticale du vent zonal u ∂u/∂z est constante.
La frØquence de Brunt Väisälä, ou encore la frØquence de ottabilitØ, est la frØquence des
ondes de gravitØ dans l’atmosphŁre :
N2 =
g
θ
dθ
dz
(2.1)
Oø θ est la tempØrature potentielle. g est l’accØlØration de la pesanteur.
Le modŁle de Eady permet de calculer, de maniŁre analytique, les propriØtØs des instabilitØs
baroclines de l’atmosphŁre (Holton, 1992). L’ordre de grandeur des perturbations est alors donnØ
par le rayon de dØformation de Rossby R0 :
R0 =
NH
f
(2.2)
Oø f est le paramŁtre de Coriolis.
Ce rayon de dØformation de Rossby est de l’ordre de 1000km aux moyennes latitudes, ce qui
est conforme à l’ordre de grandeur des structures observØes sur la Fig. 2.1. On peut montrer que
ces perturbations atmosphØriques des moyennes latitudes ont une durØe de vie typique de 10 jours
en moyenne.
On peut aussi montrer que les perturbations baroclines convertissent l’Ønergie potentielle
moyenne de la stratication de l’atmosphŁre, en Ønergie cinØtique des perturbations mØtØorolo-
giques.
2.2.3 La météorologie tropicale
Les grandes structures de l’atmosphŁre tropicale
Revenons à l’image satellite (Fig. 2.1) en nous focalisant cette fois-ci sur la zone tropicale,
c’est à dire entre les latitudes 30N et 30S.
On observe une zone plutôt dØgagØe de nuages hauts vers entre 30 et 20 degrØs. On voit dans
ces zones des nuages bas, apparaissant en gris, sur le bord est des ocØans. Ce sont les zones
subtropicales oø la tempØrature est la plus chaude sur Terre. On y trouve les plus grands dØserts
comme le Sahara en Afrique, le dØsert d’Atacama en AmØrique Latine ou encore la Death Valley
en AmØrique du Nord.
Au niveau de l’Øquateur, on observe une zone avec beaucoup de nuages hauts, notamment au
niveau du continent maritime (IndonØsie et ses cotes), de l’ocØan Atlantique, ou encore au niveau
du Bassin Amazonien. Ces nuages se forment à cause des instabilitØs convectives. Les instabilitØs
convectives ont lieu lorsque une parcelle d’air subissant une montØe adiabatique est plus chaude
que son environnement. Par opposition aux nuages des moyennes latitudes, les nuages convectifs
sont organisØs en SystŁme Convectif MØsoØchelle (MCS), ayant une Øchelle spatiale de l’ordre
de 100km.
Les nuages hauts forment une bande latitudinale appelØe Zone de Convergence Inter-Tropicale
(ITCZ). L’ITCZ couvre les rØgions les plus arrosØes du globe. La Fig. 2.2 donne la mesure
moyenne des prØcipitations entre 1979 et 2007 pour les observations du Projet Climatologie Glo-
bale des PrØcipitations (GPCP), produites à l’aide de mesures au sol et de mesures satellite, lors
des mois de Janvier et de Juillet. La structure de l’ITCZ en une bande latitudinale apparaît encore
plus fortement.
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FIG. 2.2  Pluies GPCP en moyenne climatologique calculØe du 01/01/1979 au 01/04/2007, pour
les mois de janvier (JAN) et juillet (JUL).
Il convient de noter aussi la prØsence de cyclones tropicaux au niveau des zones tropicales.
Les cyclones sont des dØpressions isolØes, d’Øchelle subsynoptique (de 300 à 1000km), que n’ac-
compagne aucun front, à la diffØrence des zones tempØrØes. Les cyclones tropicaux se forment
au dessus des ocØans oø la tempØrature de la mer est particuliŁrement chaude. Ces cyclones sont
particuliŁrement importants par les risques qu’ils font courir aux populations.
La Dynamique de l’atmosphŁre tropicale
Une diffØrence fondamentale entre les tropiques et les moyennes latitudes provient de la faible
valeur de la force de Coriolis dans les tropiques. En effet, le paramŁtre de Coriolis f , dØni par
f = 2Ωsinθ, xe l’intensitØ de la force de Coriolis. Le paramŁtre de Coriolis f est faible aux
tropiques. f est nul au niveau l’Øquateur.
L’absence de force de Coriolis implique que les ondes d’inerti-gravitØ dans l’atmosphŁre sont
horizontales et Øvacuent rapidement les perturbations de tempØrature, avec une vitesse de groupe
moyenne de 30 m.s−1. Par consØquent, dans les MCS, les ondes de gravitØ Øvacuent rapidement le
dØgagement de chaleur latente dß aux mouvements convectifs et à la formation des prØcipitations.
C’est pourquoi, sur des Øchelles de temps de l’ordre de 1 jour ou plus, il n’y a quasiment pas de
gradients horizontaux de tempØrature dans les tropiques.
A titre d’illustration, la moyenne zonale de la tempØrature des rØanalyses ERA40 apparaît sur
la Fig. 2.3. On voit bien que les isothermes sont horizontales entre 30 degrØs N et 30 degrØs S,
alors qu’elles sont obliques au niveau des latitudes moyennes et des pôles.
Les mouvements dans les tropiques sont donc barotropes (en l’absence de chaleur latente due
aux prØcipitations) et, par opposition aux extratropiques, les perturbations ne peuvent convertir
l’Ønergie potentielle en Ønergie cinØtique. Les perturbations tropicales ont donc pour origines :
1. des ondes Øquatoriales
2. un couplage avec les instabilitØs baroclines des moyennes latitudes.
Une deuxiŁme consØquence de la faible force de Coriolis est que, comme le paramŁtre de
Coriolis f tend vers 0 (f → 0), le rayon de dØformation de Rossby R0 = NH/f est inni
(R0 → ∞). C’est pourquoi les perturbations se forment sur toute une bande latitudinale formant
l’ITCZ.
Etudions maintenant la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre.
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FIG. 2.3  TempØrature (en K) des rØanalyses ERA40.
2.3 Présentation de la circulation générale de l’atmosphère
PrØsentons tout d’abord l’origine des circulations atmosphØriques.
2.3.1 Définition de la circulation atmosphérique et son origine
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre dØcrit l’ensemble des mouvements et des trajec-
toires des parcelles d’air dans l’atmosphŁre. L’Øtude de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre
est indissociable de l’Øtude des forces et de phØnomŁnes à l’origine des mouvements des parcelles
d’air. L’atmosphŁre est tout d’abord mise en mouvement par l’apport d’Ønergie radiative provenant
du soleil, sous forme de rayonnement ØlectromagnØtique.
FIG. 2.4  SchØma reprØsentant le bilan ØnergØtique de l’atmosphŁre. Les Łches reprØsentent les
ux d’Ønergie ØchangØs au sommet de l’atmosphŁre et à la surface terrestre.
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Un bilan ØnergØtique de l’atmosphŁre est donnØ sur la Fig. 2.4. L’atmosphŁre, comme tout
corps, absorbe et Ømet du rayonnement ØlectromagnØtique :
 d’une part le rayonnement solaire de petite longueur d’onde SW entre au sommet de l’at-
mosphŁre et apporte de l’Ønergie radiative vers la surface. Une partie de ce rayonnement
solaire est rØØchi par les nuages ou la surface,
 d’autre part, la terre et l’atmosphŁre Ømettent du rayonnement de plus grande longueur
d’onde LW. Le rayonnement LW, provenant de la surface et de l’atmosphŁre, et sortant au
sommet de l’atmosphŁre, est appelØ Rayonnement Sortant à Grande Longueur d’Onde
(OLR).
Le bilan radiatif est la diffØrence du rayonnement SW net entrant au somment de l’atmosphŁre
(rayonnement entrant moins rayonnement rØØchi) et de l’OLR.
FIG. 2.5  Flux radiatifs au sommet de l’atmosphŁre TOA (Top Of the Atmosphere) en moyenne
zonale, radiations terrestres OLR et radiations solaires net entrantes SW. En haut pour l’hiver
borØal (DJF), au milieu pour l’hiver austral (JJA) et en bas pour la moyenne annuelle (AN). Fait à
partir d’observation (produits ICSSP), pour la pØriode 1984-2000.
Les moyennes zonales des ux radiatifs au sommet de l’atmosphŁre, apparaissent sur la Fig. 2.5.
Cette gure a ØtØ rØalisØe à partir d’observations satellites du Projet International Climatologie Sa-
tellitale des Nuages (ISCCP). Le ux solaire net entrant est en pointillØ, le ux terrestre sortant
est en trait plein. Sur les trois graphes sont montrØs les ux radiatifs pour les moyennes des sai-
sons d’hiver borØal (DJF), d’ØtØ borØal (JJA) et pour la moyenne annuelle (AN). Tout d’abord,
on constate que localement la quantitØ de rayonnement solaire SW absorbØ n’est pas Øgale à la
quantitØ de rayonnement LW Ømis.
 Un excŁs d’Ønergie radiative arrive entre 10N et 60S pour DJF, entre 10S et 60N pour JJA
et entre 30N et 30S en moyenne annuelle.
 Un dØcit en Ønergie radiative est observØ au pôle Nord pour DJF, au pôle Sud pour JJA, et
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dans les latitudes polaires en moyenne annuelle.
On appelle bilan radiatif la diffØrence entre le rayonnement Courte Longueur d’Onde (SW)
net entrant et le rayonnement Grande Longueur d’Onde (LW) sortant (OLR) au sommet de l’at-
mosphŁre. Le bilan radiatif reŁte donc l’excŁs ou le dØcit d’Ønergie radiative reçue par les en-
veloppes uides (ocØan, atmosphŁre). Pour avoir une idØe de la rØpartition gØographique, le bilan
radiatif est donnØ sur la Fig. 2.3.1 en carte pour DJF, JJA et en moyenne annuelle. Il apparaît alors
que les ocØans vers 20 degrØs dans l’hØmisphŁre d’ØtØ sont excØdentaires en Ønergie radiative car
le bilan radiatif y est en moyenne positif. En revanche, sur la moyenne annuelle, on voit que les
pôles mais aussi les dØserts comme le Sahara et l’Arabie sont dØcitaires en Ønergie radiative.
FIG. 2.6  Bilan radiatif au sommet de l’atmosphŁre, pour DJF (en haut), pour JJA (au milieu) et
en moyenne annuelle AN (en bas). Fait à partir des produits ICSSP, pour la pØriode 1984-2000.
L’atmosphŁre et l’ocØan, par leurs mouvements, sont responsables d’un transport d’Ønergie des
zones excØdentaires en Ønergie vers les zones dØcitaires. Ce transport Øquilibre ainsi les sources
et les puits d’Ønergie radiative. Il doit donc s’Øtablir un transport d’Ønergie moyen des tropiques
vers les pôles.
Selon Trenberth and Caron (2001) l’ocØan est à l’origine de 22% et 11% de ce transport Øner-
gØtique dans l’hØmisphŁre Nord et l’hØmisphŁre Sud respectivement. L’atmosphŁre rØalise donc
la majoritØ du transport ØnergØtique compensant les sources et les puits d’Ønergie radiative.
L’atmosphŁre et l’ocØan Øchangent de l’Ønergie par le biais des ux de chaleur sensible et
d’Øvaporation (voir Fig. 2.4). La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre peut Œtre dØnie comme
l’ensemble des circulations atmosphØriques ayant pour moteur l’apport d’Ønergie radiative et les
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Øchanges avec l’ocØan. L’atmosphŁre se comporte un peu comme une machine thermique, en
contact avec une source chaude (les tropiques) et une source froide (les pôles), transformant l’Øner-
gie radiative disponible en travail (vent, ondes).
2.3.2 Description de la circulation générale de l’atmosphère
Maintenant que nous avons Øtabli l’origine de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre, nous
faisons un catalogue des structures majeures de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre.
Jet subtropical
Les vents les plus forts dans la troposphŁre se trouvent prŁs de la tropopause, au niveau de la
limite entre les tropiques et les moyennes latitudes, situØe vers 30 degrØs de latitude. Ces vents
d’ouest sont appelØs les jets subtropicaux. Ces jets sont en Øquilibre avec les forts gradients mØri-
diens aux limites des tropiques (voir Fig. 2.7).
Rappelons la formule du vent thermique :
∂[u]
∂z
= −
g
f [T ]a
∂[T ]
∂ϕ
(2.3)
Ou u dØsigne le vent zonal, T , la tempØrature, a, le rayon de la terre, ϕ la latitude et z la hauteur
dans l’atmosphŁre. On note par des crochets les moyennes zonales, et par une barre supØrieur les
moyennes mensuelles.
FIG. 2.7  TempØrature (en K), en contours noirs, et Vent Zonal, en contours rouges, des rØanalyses
ERA40 (moyenne 1984-1999), à gauche, et du AOGCM IPSL-CM4 pour une simulation de climat
actuel, moyenne 1970-1999, à droite ; en haut pour DJF et en bas pour JJA.
On peut voir sur la Fig. 2.7, que des forts gradients mØridiens de tempØrature sont situØs vers
30 degrØs, aux limites de la zone tropicale. Il vient alors de la relation du vent thermique, qu’un
fort cisaillement du vent zonal s’Øtablit à ces endroits. Ce fort cisaillement a pour consØquence
la prØsence de vents d’ouest trŁs forts, dont les maxima d’intensitØ se situent au niveau de la
tropopause, à l’interface de la troposphŁre et de la stratosphŁre.
Le vent zonal en moyenne zonale est reprØsentØ sur la Fig. 2.7 pour les rØanalyses ERA40 et
pour le ModŁle de Circulation GØnØrale OcØan AtmosphŁre (AOGCM) IPSL-CM4. On voit bien
les jets subtropicaux vers 30N ou 30S, dont les maxima sont situØs vers 200hPa.
La Circulation mØridienne
Les gradients de tempØrature sont surtout mØridiens dans l’atmosphŁre. Le vent mØridien
moyen v est donc d’un ordre de grandeur plus faible que le vent zonal u.
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La circulation mØridienne moyenne s’observe classiquement avec la fonction de courant mØ-
ridienne ψ. La fonction de courant des rØanalyses ERA40 est donnØe pour un cycle saisonnier sur
la Fig. 2.8. Avec nos conventions, une valeur positive (nØgative) de la fonction de courant dØcrit
une circulation dans le sens indirect (direct).
Sur la Fig. 2.8, les structures dominantes sont les deux cellules de circulation dans les sens
indirect et direct dans l’hØmisphŁre Nord et l’hØmisphŁre Sud, respectivement. Ces cellules sont
localisØes au niveau des tropiques, et sont appelØes les cellules de Hadley. La cellule de Hadley
de l’hØmisphŁre d’hiver (hØmisphŁre Sud pour JJA et hØmisphŁre Nord pour DJF) est dominante
en terme d’intensitØ et d’extension par rapport à la cellule de l’hØmisphŁre d’ØtØ. Dans les cellules
de Hadley les vents de la basse atmosphŁre convergent au niveau de l’ITCZ, l’air subit alors une
ascendance à cause des mouvements de convections associØs à la formation des prØcipitations. La
branche ascendante est situØe en moyenne vers 10	 dans l’hØmisphŁre d’ØtØ (c’est à dire 10	S pour
DJF, 10	N pour JJA). Dans la haute troposphŁre l’air diverge au niveau de l’ITCZ et se dirige vers
les subtropiques (entre 30	et 20	de latitude dans l’hØmisphŁre d’hiver) oø l’air subside lentement
et subit un refroidissement radiatif.
Les cellules de Hadley montrent de fortes variations saisonniŁres. Par exemple, on voit que
les cellules de Hadley aux Øquinoxes (saisons MAM et SON), ou encore en moyenne annuelle
apparaissent deux fois plus faibles que la cellule de Hadley dominante lors des saisons d’hiver
borØal ou austral.
La Circulation moyenne des moyennes latitudes
Si on regarde la circulation mØridienne moyenne sur la Fig. 2.8, il apparaît deux cellules de
circulation entre 30 degrØs et 60 degrØs de latitude. Ces cellules, de faible intensitØ par rapport aux
cellules de Hadley, sont appelØes les cellules de Ferrel.
Dans les moyennes latitudes la circulation moyenne donnØe par la fonction de courant mØri-
dienne est faible. La fonction de courant donne une vision eulØrienne de la circulation gØnØrale
de l’atmosphŁre. Or, d’un point de vue lagrangien, les particules d’air ont des forts mouvements,
marquØs par les ondes baroclines.
La course des tempŒtes
Vers 60	N ou 60	S, les systŁmes de dØpressions engendrØs par les instabilitØs baroclines
marquent particuliŁrement l’atmosphŁre, en crØant beaucoup de systŁmes nuageux et de prØcipi-
tations. On peut suivre le trajet des minima de pression. On obtient une bande de latitude appelØe
la course des tempŒtes ou storm track.
2.3.3 Transport d’énergie par l’atmosphère
Les transports d’Ønergie dans l’atmosphŁre donnent aussi des informations sur la circulation
de grande Øchelle dans l’atmosphŁre. L’atmosphŁre transporte l’excŁs d’Ønergie radiative des tro-
piques vers les pôles. De plus, les diagnostics du transport ØnergØtique de l’atmosphŁre sont im-
portants pour comprendre la diffØrence de nature entre la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre aux
tropiques et aux moyennes latitudes.
On peut montrer que l’Ønergie E est transportØe par l’atmosphŁre sous quatre formes :
1. sous forme de chaleur latente contenue dans la vapeur d’eau q,
2. sous forme de chaleur caractØrisØe par la tempØrature T ,
3. sous forme d’Ønergie potentielle caractØrisØe par la hauteur z,
4. sous forme d’Ønergie cinØtique K .
On peut montrer que, dans l’atmosphŁre, le terme d’Ønergie cinØtique K est d’un ordre de
grandeur plus petit que les autres termes :
E = ρ(Lvq + CpT + gz +K) ∼ ρ(Lvq + CpT + gz) (2.4)
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FIG. 2.8  Circulation mØridienne moyenne, donnØe par la fonction de courant mØridienne ψ en
1010 kg.s−1 dans les rØanalyses ERA40, pour les 4 saisons, DJF (deuxiŁme ligne), MAM (troi-
siŁme ligne), JJA (quatriŁme ligne), SON (en bas) et pour la moyenne annuelle (en haut).
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Oø Lv est la chaleur latente de vaporisation, Cp, la chaleur massique de l’air, et g, l’accØlØra-
tion de la gravitØ.
Pour comprendre les transports dans l’atmosphŁre, on introduit la dØcomposition des produits
en composante moyenne, stationnaire et transitoire. Prenons le produit vE, de l’Ønergie E et de la
vitesse mØridienne v. Ce produit vE reprØsente le transport d’Ønergie par l’atmosphŁre.
Calculons alors vE, la moyenne de vE, sur un temps de l’ordre de quelques jours :
vE = Ev + v′E′ (2.5)
oø v′E′ est la covariance temporelle de v et de E.
De mŒme on peut calculer [vE], la moyenne zonale du transport d’Ønergie vE, on introduit
alors [v∗E∗], la covariance spatiale de v et E.
[vE] = [v][E] + [v∗E∗] (2.6)
Le transport mØridien d’Ønergie, notØ [vE], est dØcomposØ en faisant d’abord une moyenne
temporelle puis une moyenne zonale. On obtient alors la dØcomposition suivante, la plus utilisØe
dans les diagnostics de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre :
[vE] = [v][E] + [v∗E
∗
] + [v′E′] (2.7)
Les termes à droite de l’Éq. 2.7 sont respectivement les transports moyen, stationnaire et tran-
sitoire. Le transport moyen ([v][E]) est rØalisØ par la circulation mØridienne moyenne dØcrite par
les cellules de Hadley et de Ferrel. Le transport stationnaire ([v ∗ E∗]) est rØalisØ par les ondes
planØtaires. Enn, le transport transitoire ([v ′E′]) est rØalisØ par les perturbations dites transitoires,
c’est à dire sans structure spatiale particuliŁre.
Les transports d’Ønergie sous forme de chaleur latente Lvvq, de chaleur CpvT , et d’Ønergie
potentielle gvz ont ØtØ calculØs sur tous les niveaux verticaux. Puis les transports sont intØrgrØs
verticalement, en pondØrant par la masse volumique de l’air. Enn, nous multiplions les transports
par la longueur d’un petit cercle de latitude. On obtient ainsi l’Ønergie totale transportØe en W,
pour une latitude donnØe. La Fig. 2.9 donne les transports d’Ønergie sous forme de chaleur latente
Lvvq, de chaleur CpvT , et d’Ønergie potentielle gvz, obtenus par ce calcul.
Avec nos conventions, les transports sont positifs pour les transports dirigØs vers le nord, nØ-
gatifs pour les transports dirigØs vers le sud.
 La vapeur d’eau q est majoritairement concentrØe sur les basses couches de l’atmosphŁre.
C’est pourquoi le transport de q marque les mouvements de la basse troposphŁre. Dans la
basse troposphŁre, la circulation de Hadley se fait des branches subsidentes situØ à 30N
(30S) vers l’ITCZ localisØ à 10S (10N) pour DJF (JJA).
 La tempØrature est de mŒme plus forte dans la basse atmosphŁre. Le transport de chaleur
marque donc aussi les mouvements de la basse troposphŁre, et se fait des branches subsi-
dentes vers les branches ascendantes.
 Le gØopotentiel est proportionnel à la hauteur dans l’atmosphŁre. Il est donc plus fort en haut
dans l’atmosphŁre. Le transport vz est rØalisØ par la partie haute en altitude de la circulation
atmosphØrique. Le transport vz se fait donc de l’ITCZ vers les subtropiques.
Les transports de vapeur d’eau et de tempØrature par la circulation moyenne, au niveau des
moyennes latitudes et des pôles, sont faibles, et les transports sont majoritairement rØalisØs par
les composantes transitoires et stationnaires. Le transport stationnaire est fort dans l’hØmisphŁre
Nord oø on trouve le plus de relief. Les transports transitoires et stationnaires sont causØs par les
ondes baroclines, dont les dØpressions et les anticyclones sont des manifestations. Ces ondes sont
causØes par les instabilitØs baroclines. La structure de ces ondes est à l’origine d’un ux de chaleur
et de vapeur d’eau vers les pôles.
Aux tropiques, les transports ØnergØtiques sont le fait de la circulation de Hadley. A l’in-
verse, aux moyennes latitudes la circulation mØridienne moyenne, dØcrite par la cellule de Ferrel,
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FIG. 2.9  Transport d’Ønergie vE dans l’atmosphŁre, en 1015 W, sous forme de vapeur d’eau
Lvvq (en haut), de tempØrature CpvT (2Łme ligne), de gØopotentiel gvz (3Łme ligne) et total vE
(en bas), pour les saisons d’hiver d’hØmisphŁre Nord (DJF) à gauche et d’hiver d’hØmisphŁre Sud
(JJA) à droite. Statistiques calculØes pour NCEP2 sur la pØriode 1979-2003. Sur les gures les
transports total, moyen, stationnaire et transitoire apparaissent en noir, bleu, rouge et vert respec-
tivement.
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a un rôle quasi nul dans les transports ØnergØtique. La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre des
moyennes latitudes est donc fondamentalement diffØrente de celle des tropiques car elle est sur-
tout marquØe par les ondes transitoires et stationnaires dues aux ondes baroclines.
Nous venons de dØcrire l’atmosphŁre en utilisant la conservation de l’Ønergie. On peut aussi
voir la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre à l’aide de la conservation de la quantitØ de mouve-
ment ou la conservation du moment cinØtique.
2.3.4 Vents de surface et transport du moment cinétique
Le moment cinØtique des parcelle d’air par rapport au centre de la terre a pour module M ,
donnØ par :
M = (u+ Ωa cosϕ)a cosϕ (2.8)
Avec Ω la rotation moyenne de la terre en rad.s−1.
D’aprŁs le thØorŁme du moment cinØtique, en l’absence de moment de forces extØrieures, le
moment cinØtique d’une parcelle d’air est conservØ en suivant une parcelle dans sa trajectoire.
Si on regarde le vent zonal de surface à 10 mŁtres u10m (Fig. 2.10), on constate prŁs de la
surface des vents d’est au niveau de l’Øquateur, et des vents d’ouest partout ailleurs. Les vents de
surface d’est dans les tropiques sont communØment appelØs les AlizØs.
 Dans les rØgions tropicales, la basse troposphŁre a une rotation moins forte que la rotation
solide de la Terre, ces rØgions sont donc des sources de moment cinØtique pour l’atmosphŁre,
 Dans les moyennes latitudes et les pôles, la rotation de la basse troposphŁre est plus forte que
la rotation de la Terre. Ces rØgions sont des puits de moment cinØtique pour l’atmosphŁre.
Du moment cinØtique M est donc transportØ par l’atmosphŁre des rØgions de vent d’est vers
les rØgions de vent d’ouest.
Les Øchanges de moment cinØtique entre l’atmosphŁre et la surface se font par des couples
(torques). On distingue alors classiquement :
 le couple des forces de friction,
 le couple des forces de pressions (au niveau des montagnes).
FIG. 2.10  Vent Zonal à 10m, pour les rØanalyses ERA40 (moyenne 1984-1999) en haut, pour le
AOGCM IPSL-CM4 en bas, simulation de climat actuel, moyenne 1970-1999.
Le transport de quantitØ de mouvement vu dans l’atmosphŁre, est calculØ et dØcomposØ en
composantes moyenne, stationnaire et transitoire. Les transports à chaque niveau sont intØgrØs
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verticalement. Les transports ont ØtØ multipliØs par la longueur d’un petit cercle de chaque lati-
tude. On obtient ainsi le transport de quantitØ de mouvement en kg.m.s−2. La Fig. 2.11 donne les
rØsultats de transport de quantitØ de mouvement utilisant notre calcul pour les rØanalyses NCEP2.
FIG. 2.11  Transport de quantitØ de mouvement vu, en 1012 kg.m.s−2, pour les saisons d’hiver
d’hØmisphŁre Nord (DJF) à gauche et d’hiver d’hØmisphŁre Sud (JJA) à droite. Les statistiques ont
ØtØ calculØes pour NCEP2 sur la pØriode 1979-2003. Sur les gures, les transports total, moyen,
stationnaire et transitoire apparaissent en noir, bleu, rouge et vert respectivement.
On peut alors voir que le transport de quantitØ de mouvement vu est faible aux tropiques,
alors qu’il est plus fort aux latitudes moyennes. Aux tropiques, le transport dß à la circulation de
Hadley est faible. Le transport de quantitØ de mouvement est surtout marquØ par les composantes
stationnaires et transitoires dans les moyennes latitudes, avec une composante stationnaire trŁs
forte pour l’hiver de l’hØmisphŁre Nord.
2.3.5 Synthèse
Les grandes structures de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre sont rappelØes sur le schØma
bilan de la Fig. 3.14. La circulation moyenne de Hadley apparaît comme la structure majeure dans
les tropiques, transportant Ønergie et moment cinØtique.
Aux moyennes latitudes, la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre est marquØe par les perturba-
tions synoptiques. La circulation moyenne est trŁs faible si on regarde la circulation eulØrienne.
En revanche, les perturbations synoptiques rØalisent le transport ØnergØtique par les composantes
stationnaires et transitoires. L’Øtude de la structure des ondes est donc nØcessaire pour dØcrire la
circulation gØnØrale de l’atmosphŁre aux moyennes latitudes.
AprŁs une description de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre, intØressons-nous maintenant
au cas particulier de la circulation atmosphØrique tropicale.
2.4 Théorie de la circulation de grande échelle de l’atmosphère tro-
picale
Dans la zone tropicale, la circulation mØridienne est dØcrite par les cellules de Hadley, qui
feront l’objet d’une premiŁre sous partie. Dans une seconde sous partie, nous verrons que la cir-
culation de grande Øchelle est aussi longitudinale, dØcrivant la circulation de Walker, utile pour
la comprØhension de phØnomŁnes comme l’Oscillation du Sud El Niæo (ENSO). Enn, quelques
aspects de la circulation tropicale dans sa globalitØ seront abordØs.
2.4.1 Circulation de Hadley
Une description de la circulation de Hadley a ØtØ donnØe dans la section prØcØdente. La circu-
lation de Hadley est un des plus vieux phØnomŁnes compris et dØcrits par les mØtØorologues.
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FIG. 2.12  SchØma de synthŁse dØcrivant la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre. La circulation
gØnØrale de l’atmosphŁre est donnØe à gauche. Les transports ØnergØtiques et de moment cinØtique
sont donnØs à en haut à droite et en bas à droite respectivement.
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Historique
La circulation de grande Øchelle tropicale a ØtØ ØtudiØe pour la premiŁre fois par Sir Edmund
Halley (1656-1742) et Sir George Hadley (1685-1786). A partir de donnØes prises sur les bateaux
qui traversaient alors les ocØans, Halley rØussit à Øtablir une climatologie des vents de surface ocØa-
nique (voir Fig. 2.13). Il remarqua que des vents de surface convergeaient au niveau de l’Øquateur.
Halley ne parvint cependant pas à trouver un mØcanisme rØaliste pour expliquer cette circulation.
Il supposait que le rØchauffement radiatif au niveau de l’Øquateur faisait que l’air s’Ølevait, tandis
que l’air se refroidissait et subsidait au niveau des extratropiques.
FIG. 2.13  Carte originale des vents de surface dans les ocØans Indiens et Atlantiques. Les vents
des rØgions A, B, C, D, E sont les vents de l’ocØan Atlantique Nord, l’ocØan Atlantique Sud,
l’ocØan Indien Sud, de la mousson Africaine et du nord de l’ocØan Indien, respectivement. AdaptØ
de Halley (1686) et repris par Webster (2004).
Ce fut Hadley qui donna le premier une explication plus correcte du phØnomŁne impliquant
la conservation du moment cinØtique. Pour Øquilibrer les rØgions sources (Øquateur) et les rØgions
puits (hautes latitudes) de moment cinØtique, Hadley supposa un Øcoulement de retour dans la
haute troposphŁre, de l’Øquateur vers les pôles. La circulation ainsi dØcrite prit le nom de circula-
tion de Hadley, bien qu’il eut ØtØ plus rigoureux de l’appeler circulation de Halley-Hadley.
Halley et Hadley dØcrivaient la circulation de Hadley allant de l’Øquateur aux pôles. MŒme
si on sait maintenant que la circulation de Hadley est restreinte aux tropiques, l’explication de
l’origine et de la structure de la circulation de Hadley, dans son essence, avait dØjà ØtØ rØalisØe au
XVIIIiŁme siŁcle.
La circulation imposØe par la conservation du moment cinØtique
Le thØorŁme du moment cinØtique afrme que le moment cinØtique de l’atmosphŁre M =
(u+Ωa cosϕ)acosϕ est conservØ en suivant une parcelle d’air dans sa trajectoire. Dans les boucles
de circulation de Hadley, les rØgions Øquatoriales oø l’air subit une ascendance sont les rØgions
sources de moment cinØtique. Ces rØgions d’ascendance sont donc les rØgions oø le moment ci-
nØtique est maximum. Le moment cinØtique diminue ensuite dans l’atmosphŁre à cause des ondes
ou encore de la diffusion turbulente.
On peut alors trouver une valeur maximum pour le vent zonal u. Si on suppose que le vent
zonal est nØgligeable à l’Øquateur u = 0, alors le moment cinØtique à l’Øquateur s’Øcrit M = Ωa2.
Si le moment cinØtique est conservØ, alors M ne peut pas Œtre supØrieur à Ωa2, car aucun processus
n’est source de moment cinØtique loin de la surface de la Terre. On trouve alors que les vents
zonaux doivent alors Œtre infØrieurs ou Øgaux à uM , avec :
uM = Ωa sin
2 ϕ/ cosϕ (2.9)
La Fig. 2.14 montre la circulation mØridienne moyenne, à laquelle on a superposØe les lignes
d’Øgal moment cinØtique. On voit sur la Fig. 2.14 que le moment cinØtique de l’atmosphŁre varie
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FIG. 2.14  Circulation gØnØrale de l’atmosphŁre dans les rØanalyses ERA40. La circulation mØ-
ridienne moyenne est donnØe par la fonction de courant mØridienne ψ en 1010 kg.s−1, avec su-
perposØes en rouge les lignes d’Øgal moment cinØtique en 1010 m2.s−1 ; en haut pour DJF, en bas
pour JJA.
peu entre 10	N et 10	S. De plus, au niveau de la haute troposphŁre tropicale, les lignes d’Øgal
moment cinØtique sont obliques. Si le moment cinØtique Øtait uniquement transportØ par la circu-
lation moyenne, le moment cinØtique devrait Œtre uniforme au niveau des cellules de Hadley. On
voit qu’au niveau de la branche ascendante de la circulation de Hadley, la conservation du moment
cinØtique est respectØe, pour JJA comme pour DJF. En revanche, au niveau de la branche subsi-
dente des cellules de Hadley, la conservation du moment cinØtique est moins respectØe à cause
des ondes stationnaires et des tourbillons transitoires, qui transportent une large part du moment
cinØtique.
Les ondes et les rØgimes tourbillonnaires, par analogie à la turbulence, exercent ce qu’on
appelle une macroturbulence. Les ondes et les rØgimes tourbillonnaires dØterminent donc une
large part des circulations de Hadley.
ThØorie axisymØtrique classique de la circulation de Hadley
L’approche axisymØtrique consiste à Øtudier la circulation de l’atmosphŁre en nØgligeant les
perturbations non zonales. Cette approche nØglige donc les ondes et les rØgimes tourbillonnaires.
C’est l’approche classique pour l’Øtude de la circulation mØridienne (Schneider and Lindzen, 1977;
Held and Hou, 1980), rØsumØe par Schneider (2006); Held (2000). Les modŁles axisymØtriques
considŁrent que la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre est stationnaire, et que les puits de moment
cinØtique dans la troposphŁre ont pour origine la diffusion turbulente. Cette hypothŁse est appelØe :
limite axisymØtrique presque parfaite (Nearly Inviscid Axisymetric Limit), car on suppose la
diffusion turbulente trŁs petite mais non nØgligeable.
Si l’atmosphŁre Øtait un uide parfait, l’Øquilibre radiatif de l’atmosphŁre, avec un vent ther-
mique, sans circulation mØridienne, serait une solution des Øquations du mouvement. La relation
de vent thermique impose :
fuE = −
1
a
∂Φ
∂ϕ
(2.10)
Avec uE le vent thermique imposØ par l’Øquilibre radiatif et Φ le gØopotentiel. Le gØopotentiel
est donnØ, en premiŁre approximation par l’intØgration verticale de la tempØrature d’Øquilibre
radiatif TE . On peut considØrer, pour simplier, que la tempØrature d’Øquilibre radiatif TE est
donnØe par :
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TE = T0(1 + ∆H cos
2 ϕ) (2.11)
Oø ∆H est le gradient de tempØrature entre le pôle et l’Øquateur. T0 est une tempØrature
moyenne.
Si on calcule alors uE et uM les vents d’Øquilibre radiatif et de conservation du moment
angulaire, dont les valeurs sont donnØs qualitativement sur la Fig. 2.15.
 Au niveau de la zone tropicale, uM est plus petit que uE , le vent d’Øquilibre radiatif ne
conserve pas le moment cinØtique car uM est la valeur maximale de u respectant la conser-
vation du moment cinØtique. Il se fait donc une circulation secondaire advectant le moment
cinØtique : la circulation de Hadley.
 Aux autre latitudes, uM est supØrieur à uE . L’Øquilibre radiatif peut donc avoir lieu, car
celui-ci conserve le moment cinØtique.
FIG. 2.15  SchØma illustrant la variation des vent zonaux uM , uE et u en fonction de la lati-
tude. uM est le vent imposØ par la conservation du moment cinØtique. uE est le vent imposØ par
l’Øquilibre radiatif. u est le prol de vent observØ.
Parmi les rØsultats classiques de ces modŁles on trouve les modŁles analytiques de Held and
Hou (1980) et Held (2000). Held (2000) à l’aide de l’approximation des petits angles et d’une
atmosphŁre aux limites rigides trouve une valeur analytique pour la limite ϕH de la zone couverte
par la circulation de Hadley.
ϕH =
(
gHt
Ω2a2
∆h
T0
)1/2
(2.12)
Oø Ht est la hauteur de la tropopause.
Pour les valeurs caractØristiques de la terre (T0 = 295K , ∆h = 80K ,Ht = 15km), on
trouve alors une extension de la circulation de ϕH = 25	. Ce qui semble correct compte tenu des
approximations effectuØes.
Held and Hou (1980), en introduisant un refroidissement radiatif sous forme d’un rappel new-
tonien à la tempØrature TE de constante de temps τ , obtient alors une valeur analytique de l’inten-
sitØ de la circulation Hadley c’est à dire la valeur maximum de la fonction de courant ψM .
ψM = ρ0
a2Ht
τ
(
gHt
Ω2a2
∆h
T0
)3/2 ∆h
∆v
(2.13)
Pour les valeurs de la terre, Ht = 15km, ∆v = 70K , ρ0 = 1kg/m3 et τ = 30jours, on
trouve ψM de l’ordre de 10 × 109kg.s−1, un ordre de grandeur plus faible que ce qui est mesurØ
sur Terre.
Les modŁles axisymØtriques utilisant les approximations d’un uide presque parfait ont permis
de comprendre de nombreux aspects de la circulation de Hadley. On peut citer par exemple l’Øtude
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de Fang and Tung (1996) sur l’impact du rØchauffement diabatique dans l’ITCZ, ou encore celle
de Satoh (1994) avec l’inclusion des processus humides.
Cependant ces modŁles ont des dØfauts majeurs :
 l’intensitØ de la circulation de Hadley est en gØnØral trop faible,
 le jet donnØ par la conservation du moment cinØtique uM est de l’ordre de 92 m.s−1, ce qui
est 3 fois trop grand,
 dans la rØalitØ, on observe que le moment cinØtique n’est pas homogŁne dans la zone de
circulation de Hadley (Fig. 2.14),
 Lindzen and Hou (1988) ont montrØ que les modŁles axisymØtriques presque parfait rØpon-
daient non linØairement au cycle saisonnier. Or, Dima and Wallace (2003) ont montrØ que
le cycle saisonnier de la circulation de Hadley ne montrait pas une telle non linØaritØ.
Ces problŁmes ont conduit à prendre an compte les perturbations non zonales, les tourbillons
de grande Øchelle, et leurs actions sur la circulation mØridienne.
Rôle des tourbillons de grande Øchelle sur les cellules de Hadley
Les ondes baroclines sont responsables de nombreuses perturbations transportant chaleur, mo-
ment angulaire, vapeur d’eau et Ønergie. La prise en compte de cette macroturbulence a ØtØ dØ-
montrØe comme amØliorant la circulation de Hadley. Des Øtudes de GCMs idØalisØs, sans prise en
compte de l’humiditØ obtiennent ainsi des valeurs rØalistes en terme d’intensitØ de la circulation
de Hadley (Kim and Lee, 2001). La circulation de Hadley ne montre alors plus de non linØaritØs
lors du cycle saisonnier (Walker and Schneider, 2005).
Les effets de la macroturbulence sont similaires à ceux de la diffusion turbulente des modŁles
axisymØtrique presque parfait. Cependant, les paramŁtres dont dØpend la circulation de Hadley
sont sensiblement modiØs. Ainsi l’intensitØ et la limite des cellules de Hadley se comportent
d’une maniŁre diffØrente si on prend en compte cette macroturbulence.
Une approche alternative permettant d’approximer l’extension des cellules de Hadley a donc
ØtØ proposØe dans Held (2000).
On peut considØrer que le moment cinØtique est conservØ de l’Øquateur jusqu’à une latitude oø
le jet possŁde un cisaillement qui devient barocliniquement instable. Pour trouver l’emplacement
du jet, et donc la limite des cellules de Hadley, Held (2000) s’aide du critŁre d’instabilitØ d’un
modŁle de Philips, à deux couches sur un plan-β. Le modŁle de Philips est un modŁle classique
pour l’Øtude des ondes baroclines, dont la description peut Œtre trouvØe dans Held (2000) ou Holton
(1992).
Dans le modŁle de Philips, l’atmosphŁre est reprØsentØe par deux couches, de masse volumique
uniforme, sØparØes par une interface de hauteur H . Le critŁre d’instabilitØ s’Øcrit alors :
β −
f
Ht
∂H
∂y
= 0 (2.14)
Or, selon la relation du vent thermique :
fu ≈ g∆V ∂H/∂y (2.15)
Oø ∆V est la diffØrence de tempØrature entre les deux couches du modŁle de Philips, homo-
gŁne au gradient vertical de tempØrature dans l’atmosphŁre rØelle.
Le critŁre d’instabilitØ revient donc à Øcrire :
uBC ≈ βg∆VHt/f
2 (2.16)
Oø uBC est la valeur oø le vent zonal devient instable, à cause des ondes baroclines.
Si on Øcrit que le vent conservant le moment cinØtique est Øgal au vent imposØ par la valeur
maximale du vent thermique, soit uBC = uM , on obtient alors la latitude oø les deux vents sont
Øgaux ϕBC . La limite de la circulation de Hadley s’Øcrit donc :
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ϕBC =
(
gHt
Ω2a2
∆v
T0
)1/4
(2.17)
L’extension de la circulation de Hadley ϕBC dØpend donc de la stabilitØ verticale de l’atmo-
sphŁre ∆v, par opposition à ϕH donnØ par la circulation axisymØtrique qui dØpend de ∆H le
gradient de tempØrature entre l’Øquateur et le pôle.
Discussion
Laquelle des deux estimations de l’extension de la circulation de Hadley entre ϕH et ϕBC est
la proche du monde rØel ? De Øtudes ont essayØ de rØpondre à cette question. Par exemple, Walker
and Schneider (2006) en utilisant un GCM idØalisØ sec, prenant en compte la macroturbulence
trouvent que l’extension des cellules de Hadley montre des variations importantes si on change
la stabilitØ verticale (voir Fig. 2.16). La stabilitØ verticale est xØe par le gradient de tempØrature
convectif, car la convection est en quasi-Øquilibre avec son environnement (Emanuel et al., 1994).
Selon Walker and Schneider (2006) :
 pour des faibles valeurs de gradient pôle-Øquateur de tempØrature, l’extension est trŁs sen-
sible à la valeur du gradient pôle-Øquateur,
 pour des larges valeurs le gradient pôle-Øquateur de tempØrature n’a plus d’effet sur l’exten-
sion des cellules de Hadley, l’extension est alors dØterminØ par la stabilitØ verticale.
Ces rØsultats sont conrmØs par Williams (2006) qui trouve des changements dynamiques
importants liØs aux tourbillons de grande Øchelle, en changeant la hauteur de la tropopause, donc
la stabilitØ statique dans un GCM.
FIG. 2.16  Extension mØridienne des cellules de Hadley, dans un GCM sec reprØsentant les
perturbations baroclines, avec diffØrents gradients de tempØrature convectifs γΓd et diffØrents taux
de rotation (Ωe dØsignant la rotation de la terre). Pour chaque paramŁtre une sØrie de simulation
a ØtØ effectuØe en changeant le gradient de tempØrature du pôle à l’Øquateur (Ht∆h). A partir de
Schneider (2006).
Aujourd’hui, la reprØsentation thØorique de la circulation de Hadley est donnØe par plusieurs
approches qui n’ont pas ØtØ encore totalement uniØes : l’approche axisymØtrique avec l’hypothŁse
d’un uide presque parfait (Schneider and Lindzen, 1977; Held and Hou, 1980) et l’approche
considØrant l’effet des tourbillons de grande Øchelle (Schneider, 2006).
De plus, bien que les modŁles secs de complexitØ intermØdiaire soient un outil utile pour
comprendre le rôle des tourbillons sur les cellules, la prØsence d’humiditØ dans l’atmosphŁre est
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souvent ignorØe dans la plupart des Øtudes thØoriques. Quelle est l’inuence de l’humiditØ sur la
circulation de Hadley ? L’humiditØ est importante car les transports ØnergØtiques sont totalement
modiØs par les Øchanges de chaleur latente. Il reste donc de nombreuses questions quand à la
comprØhension de la circulation de Hadley.
2.4.2 Circulation de Walker
Analysons maintenant la circulation de grande Øchelle tropicale dans sa dimension longitudi-
nale. Plusieurs phØnomŁnes expliquent l’existence d’une circulation longitudinale au niveau des
tropiques :
 l’absence de force de Coriolis,
 les SSTs ont de fortes variations longitudinales dues aux courants ocØaniques et aux vents
de surface,
 il existe d’importants contrastes de chauffage thermique entre les continents et les ocØans.
La circulation atmosphØrique tropicale dans sa dimension longitudinale est appelØe la cir-
culation de Walker. La circulation de Walker est illustrØe sur la Fig. 2.17. Pour des conditions
normales, les zones d’ascendances au niveau de l’Øquateur sont plutôt localisØes au niveau du
continent maritime, de l’Afrique et de l’Amazonie. A l’inverse, on a plutôt des zones de subsi-
dence au niveau de l’ouest de l’ocØan Indien, de l’ocØan Pacique Est et de l’ocØan Atlantique.
La circulation de Walker est fortement modiØe par ENSO. ENSO est un phØnomŁne de cou-
plage ocØan-atmosphŁre se traduisant par une diminution du gradient longitudinal des SSTs dans
l’ocØan Pacique. La localisation des ascendances et subsidences grande Øchelle est alors modi-
Øe. En condition El Niæo, les ascendances d’air se dØplacent vers le centre de l’ocØan Pacique,
modiant les mouvements d’air au niveau du bassin Amazonien et de l’Afrique, et sur le reste de
la planŁte.
FIG. 2.17  Diagrammes schØmatiques de la circulation de Walker le long de l’Øquateur pour des
conditions normales (en haut) et pour des conditions type El Niæo (en bas), à partir de Webster
(1983), et Webster and Chang (1988).
De nombreuses Øtudes utilisant des ModŁle RØsolvant les Nuages (CRM) et des modŁles idØa-
lisØs ont ØtØ rØalisØes pour s’appliquer à la circulation de Walker. Pour l’Øtude de la circulation de
Walker, on peut s’affranchir de la rotation de la terre et de la force de Coriolis. On peut citer les
Øtudes de Bretherton and Sobel (2002) et de Yano et al. (2002) sur l’inuence de la SST, et des
gradients de SST, sur l’intensitØ de la circulation de Walker.
Yano et al. (2002), montre, en utilisant les rØanalyses NCEP, et des simulations de CRM, que
le moteur de la circulation de Walker n’est pas le gradient Est/Ouest de SST au premier ordre,
mais le refroidissement dans les zones subsidentes qui est proportionnel à l’aire occupØe par ces
34
CHAPITRE 2. CONTEXTE : LE CHANGEMENT CLIMATIQUE ET LA
CIRCULATION GÉNÉRALE DE L’ATMOSPH¨RE DANS LES TROPIQUES
mŒmes zones. Yano et al. (2002) trouve que les gradients de SST changent cependant les prols
verticaux de chauffage par libØration de chaleur latente, et modient au second ordre les gradients
de SLP. La reprØsentation de la circulation de Walker dØpend Øtroitement des interactions entre
convection et chauffage radiatif.
2.4.3 Observation de la circulation de grande échelle tropicale
Une vision en carte, et non plus en moyenne zonale ou longitudinale, aide à se donner une
idØe de la circulation de grande Øchelle tropicale. Celle-ci est classiquement observØe sur la vitesse
verticale à 500hPa, ω500, donnØe en hPa/jr. Les ascendances et subsidences d’air sont donnØes par
des valeurs respectivement nØgatives et positives de ω500. On peut vØrier que la vitesse verticale
à 500hPa est assez bien reprØsentative de la vitesse verticale moyenne dans la troposphŁre libre.
La vitesse verticale à 500hPa des rØanalyses ERA40, et celle du AOGCM IPSL-CM4, pour
une simulation du climat actuel, sont donnØes sur la Fig. 2.18. On observe des zones d’ascendance
forte, comme le continent maritime, la mousson indienne et africaine en JJA, le bassin Amazonien
en DJF. Les zones d’ascendances se situent au niveau de l’ITCZ, et sont associØes à la prØsence de
convection profonde. Des zones de subsidence faible (subsidence de l’environnement autour de la
convection) apparaissent autour des zones d’ascendance, et au niveau des subtropiques, formant
les branches subsidentes de la circulation de Hadley
FIG. 2.18  Vitesse verticale à 500 hPa ω500, en hPa.jr−1 des rØanalyses ERA40 (moyenne 1984-
1999), et du IPSL-CM4 AOGCM, simulation du climat actuel, moyenne 1970-1999.
Le principal dØfaut de ω500 comme diagnostic de la circulation de grande Øchelle, est que
le champ de ω500 est trŁs bruitØ spatialement. En effet, le champ de vitesse verticale correspond
à un Øquilibre local sur un point de grille. Aussi, une autre maniŁre de regarder les circulations
de grande Øchelle est d’opØrer un lissage horizontal du champ de vitesse verticale. On rØalise
gØnØralement ce lissage avec l’observation des potentiels de vitesse.
On peut dØcomposer le champ de vitesse ~u en composantes divergente et rotationnelle :
~u = ~∇ϕ+ ~∇× ~ψ (2.18)
Il apparaît ainsi le potentiel scalaire ϕ et le potentiel vecteur ~ψ. Le laplacien du potentiel
scalaire ϕ est Øgal à la divergence du champ de vitesse ~u.
~∇.~u = ∇2ϕ (2.19)
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L’inversion de l’opØrateur laplacien lisse horizontalement le champ de divergence, et le po-
tentiel de vitesse ϕ200 correspond à un lissage horizontal du champ de vitesse verticale, et ne fait
apparaître que les structures de grande Øchelle. Le potentiel de vitesse ϕ200 à 200hPa est reprØsentØ
sur la Fig. 2.19.
Lorsque le potentiel de vitesse ϕ200 est nØgatif (positif), l’air diverge (converge) à 200hPa, on
a donc des ascendances (subsidences) de grande Øchelle à 200hPa. Les structures observØes dans
le vent vertical se retrouvent dans le potentiel de vitesse. Il apparaît que les ascendances au niveau
du continent maritime jouent un rôle majeur dans les circulations grande Øchelle. Ces ascendances
sont liØes à de la subsidence sur l’Afrique du Nord et le sud-est de l’Asie en DJF et sur l’Afrique
et l’Atlantique sud en JJA.
FIG. 2.19  Potentiel de vitesse à 200hPa ϕ200 en (106 m2.s−1) des rØanalyses ERA40 (moyenne
1984-1999), et du AOGCM IPSL-CM4, simulation du climat actuel, moyenne 1970-1999.
Tanaka et al. (2004) a montrØ que le potentiel de vitesse à 200hPa pouvait Œtre dØcomposØ
en circulation mØridienne moyenne et circulation longitudinale. Le potentiel de vitesse peut donc
mesurer la circulation de Walker ou encore les circulations saisonniŁre comme les circulations de
mousson.
2.4.4 Notion de quasi-équilibre et décomposition en régime dynamique
La notion de quasi-Øquilibre ou d’Øquilibre statistique de la convection avec son environnement
a modiØ la maniŁre de percevoir les circulations de grande Øchelle. La dØcomposition en rØgime
dynamique offre un diagnostic simple des circulations de grande Øchelle, plus adaptØ à ces notions.
La circulation de grande Øchelle est Øtroitement liØe aux diffØrents paramŁtres du climat tropi-
cal : les nuages, le refroidissement radiatif, les ux de surface, la couche limite et la convection.
L’organisation de la convection et des circulations de grande Øchelle dans les tropiques est un
problŁme complexe qui a ØtØ ØtudiØ par diffØrents modŁles simples ou encore avec des CRMs mo-
dØlisant explicitement la convection. Une notion importante est que la convection est en trŁs bonne
approximation en quasi-Øquilibre avec le forçage grande Øchelle rØsultant des ondes tropicales,
ou encore des perturbations synoptiques des moyennes latitudes (Arakawa and Schubert, 1974).
On dit que la convection est en quasi-Øquilibre avec son environnement (Emanuel et al., 1994)
pour souligner le fait que la convection est un phØnomŁne local donc la localisation est Øquipro-
bable sur les zones ayant les mŒmes conditions de surface. La localisation des zones d’ascendance
et de subsidence est donc dØterminØe par les conditions de surface (SST, vents de surface et ux
turbulents).
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Les tropiques peuvent Œtre dØcomposØs en zones convectives et zones subsidentes. Parfois
la convection peut Œtre supercielle, et ne pas atteindre la tropopause, comme dans les cas des
cumulus de couche limite. On a donc une sØrie de rØgimes dynamiques allant de la convection
profonde à la subsidence. La Fig. 2.20 rØsume cette vision de la dynamique des tropiques.
La convection, par la libØration de chaleur latente, ne force pas la circulation de grande Øchelle
car cette chaleur latente est immØdiatement advectØe sur tous les tropiques, par des ondes d’inerti-
gravitØ. En revanche, la convection xe indirectement les circulations de grande Øchelle par le
biais du gradient vertical de tempØrature. La convection profonde fait que le gradient de tempØ-
rature reste proche du gradient de tempØrature humide dans l’atmosphŁre tropicale. Le gradient
de tempØrature dØtermine à son tour l’intensitØ des circulations de grande Øchelle (Emanuel et al.,
1994). Cette vision de la circulation tropicale impose un nouveau mode de reprØsentation des cir-
culations de grande Øchelle, se substituant à la classique dØcomposition en circulation de Hadley
et circulation de Walker.
FIG. 2.20  SchØma reprØsentant les circulations grande Øchelle dans les tropiques. A partir de
Emanuel (1994).
La mØthodologie de dØcomposition en rØgime dynamique a ØtØ dØveloppØe pour observer la
rØtroaction des nuages par Bony et al. (2004); Bony and Dufresne (2005). La dØcomposition en
rØgime dynamique consiste à regarder la moyenne annuelle de la Fonction de DensitØ de Proba-
bilitØ (PDF) de ω500. La PDF, notØe Pω , reprØsente la probabilitØ que un point de grille tropical
(entre 30N et 30S) se trouve, en moyenne dans un intervalle de valeur pour ω500. La PDF vØrie :
∫ +∞
−∞
Pωdω = 1 (2.20)
L’avantage de l’utilisation de ce diagnostic est que la PDF reprØsente une maniŁre globale
d’apprØhender les circulations grande Øchelle dans les tropiques, en moyennant les circulations de
Hadley et de Walker. La forme classique de la PDF pour les rØanalyses NCEPs, est donnØe dans la
Fig.2.21. La PDF a un maximum vers 15 hPa.jr−1. Ce maximum montre que la plupart des zones
tropicales ont plutôt une vitesse verticale faiblement subsidente. Cette subsidence est la subsidence
environnementale Øquilibrant les fortes vitesses verticales dans les zones de convection profonde.
La PDF apporte donc de nombreuses informations sur la circulation de grande Øchelle tropi-
cale. On peut ainsi diagnostiquer les rØgimes dynamiques de la Fig. 2.20 :
 convection profonde frØquente, (ω500 plus petit -50hPa/jr)
 convection profonde occasionnelle (ω500 entre -50 et 0 hPa/jr),
 subsidence environnementale avec trŁs peu de convection profonde (ω500 entre 0 et 40
hPa/jr),
 subsidence forte associØe aux reliefs (ω500 plus grand que 40 hPa/jr).
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FIG. 2.21  PDF de la vitesse verticale grande Øchelle ω500 dans les tropiques (30N-30S), rØana-
lyses NCEP, à partir de Bony et al. (2004).
2.5 La circulation de grande échelle et ses changements
La circulation de grande Øchelle tropicale prØsente des variabilitØs interannuelles, et des va-
riations rØcentes. Nous prØsenterons les variations interannuelles puis les variations rØcentes de la
circulation tropicale. Puis, dans une derniŁre partie nous Øtudierons les variations de circulation de
grande Øchelle des GCMs pour les projections de changement climatique.
2.5.1 Variabilité interannuelle
Les variations climatiques interannuelles sont principalement contrôlØes par ENSO dans les
tropiques. La Fig. 2.17 illustre les changements de circulation de Walker affectant les tropiques
lors d’un ØvŁnement El Niæo.
Lors des ØvØnements El Niæo, la circulation de grande Øchelle varie avec le rØchauffement
des SSTs dans l’est de l’ocØan Pacique. La circulation de grande Øchelle se rØorganise, et de
nombreux mØcanismes de tØlØconnexion ont ØtØ mis en Øvidence pour justier de l’inuence de
ENSO sur toute la surface du globe.
De nombreuses Øtudes ont portØ sur l’inuence de ENSO sur les circulations de Hadley et
de Walker. Oort and Yienger (1996) en utilisant des donnØes de radiosondages de 1964 à 1989,
montrent que la circulation de Hadley s’intensie pendant les Øpisodes de forte SST (El Niæo) et
ralentit lors des Øpisodes de faible SST (La Niæa). L’intensitØ de la circulation de Hadley est ainsi
anticorrØlØe avec la circulation de Walker comme le montre la Fig. 2.22. Le lien entre ENSO et
la circulation de Hadley a aussi ØtØ ØtudiØ dans les rØanalyses NCEP par Waliser et al. (1999).
Les rØanalyses montrent un Øcart important en terme d’intensitØ de la circulation de Hadley, par
rapport aux donnØes. Oort and Yienger (1996) concluent que le lien entre ENSO et la circulation de
Hadley dans les rØanalyses est trop important du fait de la distribution gØographique inhomogŁne
des donnØes assimilØes dans les rØanalyses NCEP.
2.5.2 Variation récente de la circulation tropicale de grande échelle
Les changements rØcents des circulations de Walker et de Hadley sont actuellement dØbattus
dans la communautØ scientique.
La circulation de Walker, en dehors des variations interannuelles imposØes par ENSO, diminue
lors du XXiŁme siŁcle. Tanaka et al. (2004); Vecchi et al. (2006); Zhang and Song (2006), en uti-
lisant des donnØes de pression de surface SLP (sea level pressure) comme indice de la circulation
de Walker, montrent que le gradient de Pression au niveau de la mer (SLP) entre le Pacique Est et
le Pacique Ouest se rØduit sur la pØriode 1961-2000. Vecchi et al. (2006) attribuent la diminution
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FIG. 2.22  SØrie temporelle de l’intensitØ de la circulation de Hadley pour DJF (en haut) et JJA
(au centre), et de l’intensitØ de la circulation de Walker (en bas). Les intensitØs des circulations
sont donnØes en anomalies par rapport à la moyenne climatologique. Les courbes noires indiquent
les anomalies de SST dans le Pacique Est (20S-20N, 180-80W), prises comme indice de ENSO.
Le coefcient de corrØlation entre chaque type de circulation et l’anomalie de SST est donnØ en
haut à droite de chaque graphe. ψN (ψS ) reprØsente l’intensitØ de maximum de la fonction de
courant entre 0-30N (0-30S). En bas, la diffØrence de la vitesse verticale à 500hPa (ω500), entre le
Pacique Est (10S-10N, 180-100W) et le Pacique Ouest (10S-10N, 100-150E). Les circulations
sont trouvØes par analyse de radiosondages. A partir de Oort and Yienger (1996).
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FIG. 2.23  Variations de circulation de Walker dØduite des tendances de SLP. Les cercles in-
diquent la valeur de la tendance linØaire pour chaque jeu de donnØes de SLP, K, Kaplan (1854-
1992), H, Hadley centre (1871-1998) et B, une composite de Kaplan et de Hadley centre allant
jusqu’à 2005 (1854-2005). Les Øtoiles sont les tendances linØaires des simulations GCMs d’en-
semble pour la pØriode 1861-2000. A partir de Vecchi et al. (2006).
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de la circulation de Walker au rØchauffement climatique causØ par l’Ømission des gaz à effet de
serre dans l’atmosphŁre (voir Fig. 2.23).
FIG. 2.24  Maximum de la fonction de courant mØridienne, entre 0-30N, pour l’hiver de borØal
(DJF), en trait noir Øpais. En trait n est montrØ la tendance linØaire, en rouge apparaît la rØgression
linØaire sur les SSTs de la boîte Niæo 3.4, en vert apparaît la moyenne glissante sur 6 ans de la
rØgression linØaire sur l’indice El Niæo. A partir de Mitas and Clement (2006).
La circulation de Hadley augmente dans les rØanalyses, cette augmentation semble liØe à l’in-
tensication des ØvØnements El Niæo au cours de la pØriode rØcente (Waliser et al., 1999). Ce-
pendant le rØalisme de la circulation de Hadley dans les rØanalyses est contestable. Les Øtudes
rØcentes de Mitas and Clement (2005, 2006) soulignent une importante dispersion dans les diffØ-
rents jeux de rØanalyses. Les rØanalyses NCEP/NCEP2 et ERA40 montrent une amplication de
la circulation de Hadley (Fig. 2.24) qui persiste mŒme lors des ØvŁnements La Niæa. L’analyse de
simulations 20CM3 (scØnario d’Ømission de gaz à effet de serre du 20iŁme siŁcle) des AOGCMs
utilisØs pour l’AR4, ne montre quasiment pas de modication de la cellule de Hadley si ce n’est
une lØgŁre diminution. Mitas and Clement (2006) attribuent ce comportement diffØrent entre les
AOGCMs de l’AR4 et les rØanalyses, à des diffØrences importantes dans les tempØratures de la
troposphŁre libre. Ces diffØrences sont attribuØes à des incertitudes dans les radiosondages et leurs
assimilations, et par les considØrables incertitudes des AOGCMs.
Notons enn, que l’impact de la circulation de grande Øchelle sur le bilan radiatif a fait l’objet
de quelques Øtudes. Les ux radiatifs au sommet de l’atmosphŁre mesurØs par ERBE et CERES
sur la pØriode 1985-2000 montrent Wielicki et al. (2002); Wong et al. (2006) :
 une augmentation de 0.7 W/m2 pour la partie LW,
 une diminution de 2.1 W/m2 pour la partie SW rØØchie.
Selon Chen et al. (2002), les variations des ux radiatifs sont expliquØes par une intensication
des circulation grande Øchelle tropicale de Hadley et Walker. Ces rØsultats ont largement ØtØ remis
en cause, en particulier par l’Øtude de Clement and Soden (2005) utilisant un GCM. L’implication
des circulations de grande Øchelle dans le bilan radiatif au niveau des tropiques reste est donc peu
vØriØe.
AprŁs avoir vu les observations de la pØriode rØcente, voyons ce que prØdisent les GCMs lors
du changement climatique.
2.5. LA CIRCULATION DE GRANDE ÉCHELLE ET SES CHANGEMENTS 41
2.5.3 Quelques rappels sur le changement climatique
RØponse en tempØrature et prØcipitation
Les consØquences sur le climat des Ømissions des gaz à effet de serre dans l’atmosphŁre sont
mesurØes gØnØralement avec des modŁles de circulation gØnØrale couplØs, les AOGCMs. Ces mo-
dŁles sont forcØs par diffØrents scØnarios d’Ømission de gaz à effet de serre.
FIG. 2.25  Changement de la tempØrature de surface (en K, à gauche), des prØcipitations, (en
mm.day−1, au milieu), et de la pression au niveau de la mer (hPa, à droite), pour l’hiver borØal
(DJF, en haut) et pour l’ØtØ borØal (JJA, en bas). Ces changements sont donnØs pour le scØnario
A1B dØni par l’IPCC. La pØriode 2080-2099 est comparØe à la pØriode 1980-1999. L’ombre
marque les endroits oø l’amplitude de la moyenne multi-modŁle est plus grande que la dØviation
standard inter-modŁle. A partir de IPCC (2007).
FIG. 2.26  Changement zonal de la tempØrature de l’atmosphŁre en K, en coupe verticale. Les
valeurs sont pour la moyenne multi-modŁle et pour trois pØriodes du scØnario A1B, comparØes à
la pØriode 1980-1999. L’ombre marque les endroits oø l’amplitude de la moyenne multi-modŁle
est plus grande que la dØviation standard inter-modŁle. A partir de IPCC (2007).
L’Øtude des sorties des AOGCMs rØsultants de ces scØnarios, nous permet de connaître les ca-
ractØristiques du changement climatique à venir. Les caractØristiques des changements climatiques
sont ØvaluØes avec des moyennes d’ensemble multi-modŁles, c’est à dire des moyennes d’en-
semble des principaux AOGCMs de la communautØ internationale. En moyennant les AOGCMs
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entre eux, on diminue les biais des diffØrents modŁles, et on amØliore ainsi la prØdiction clima-
tique. Ces moyennes multi-modŁles sont aujourd’hui la meilleure estimation que nous avons du
climat futur. Les Fig. 2.25 et 2.26 sont rØalisØes à partir des moyennes multi-modŁles, dans le
cadre du 4Łme rapport du IPCC.
DØcrivons les principaux aspects des changements de tempØrature, en rØponse à l’augmen-
tation des concentrations atmosphØriques des gaz à effet de serre. Les Fig. 2.25 et 2.26 donnent
les changements de tempØrature de surface et en altitude lors du scØnario A1B, pour la moyenne
d’ensemble multi-modŁle. Le rØchauffement se caractØrise par :
 un rØchauffement plus marquØ en surface sur les continents que sur les ocØans, les ocØans
Øvoluant plus lentement car ils ont une forte inertie thermique (Fig. 2.25).
 un rØchauffement de la basse troposphŁre plus marquØ aux hautes latitudes de l’hØmisphŁre
Nord, qu’aux basses latitudes. C’est ce qu’on appelle l’amplication polaire du rØchauffe-
ment climatique.
 un rØchauffement plus fort en altitude dans la troposphŁre tropicale (Fig. 2.26).
Si on regarde maintenant le changement des prØcipitations, les gaz à effet de serre ont des
consØquences moins claires. Tout d’abord, les biais des AOGCMs sont trŁs forts en terme de prØ-
cipitation. Pour illustrer cela, on peut voir que la signicativitØ du changement des prØcipitations
est moins forte que pour le rØchauffement.
Essayons de dØgager des grandes tendances :
 les prØcipitations sont en moyenne plus fortes aprŁs augmentation des concentrations des
gaz à effet de serre. Au niveau de la bande Øquatoriale, et notamment au niveau des ocØans
Indien et Pacique, la pluie augmente fortement.
 Au niveau des latitudes subtropicales (vers 20N ou 20S), les AOGCMs montrent au contraire
une diminution des pluies.
 Au niveau des latitudes moyennes et de la course des tempŒtes, les pluies sont plus intenses.
AprŁs avoir prØsentØ les projections de changement climatique, nous allons tenter de com-
prendre l’origine des changements dans l’atmosphŁre.
Les rØtroactions climatiques et leurs incertitudes
L’effet radiatif direct du aux gaz à effet de serre explique une partie de ces changements. Mais
la plupart des consØquences de l’augmentation de la concentration des gaz à effet de serre sont
ampliØes et modiØes par l’existence des rØtroactions climatiques.
Un doublement de la concentration en Dioxyde de Carbone (CO2) entraîne une augmentation
de l’effet de serre, et crØe un forçage radiatif de 3.7 W.m2 au sommet de l’atmosphŁre (Dufresne
and Bony, 2008). Cependant ce changement radiatif pris isolØment ne permet pas d’expliquer
les changements des modŁles. En effet, le changement radiatif dß à l’effet de serre entraîne des
changements d’albØdo, de vapeur d’eau, de gradient de tempØrature, de nuage, qui à leurs tours
inuencent le climat. Ces changements rØchauffent ou le refroidissent le climat, on parle alors de
rØtroactions positives ou nØgatives sur le climat.
PrØsentons les principales rØtroactions climatiques :
RØtroaction de la vapeur d’eau : La vapeur d’eau est un puissant gaz à effet de serre. La quantitØ
de vapeur que peut contenir l’atmosphŁre est xØe par esat, la pression partielle de vapeur
d’eau à saturation. esat suit la loi de Clausius Clapeyron.
d ln esat
dT
=
Lv
RvT 2
(2.21)
Oø Rv est la constante des gaz parfaits pour la vapeur d’eau. Lv est la chaleur latente de
vaporisation. L’augmentation de la tempØrature augmente ainsi la pression de vapeur d’eau
saturante.
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Or, les AOGCMs, avec une trŁs bonne approximation, montrent une humiditØ relativeRH =
e/esat constante lors du changement climatique (Held and Soden, 2000). L’augmentation
de la tempØrature augmente donc la quantitØ de vapeur d’eau dans l’atmosphŁre. Par consØ-
quent, l’effet de serre augmente. La vapeur d’eau exerce donc une rØtroaction positive.
RØtroaction de l’albØdo : Un rØchauffement engendre la fonte de la neige, des glaciers et de la
glace de mer aux hautes latitudes. Or la neige, les glaciers et la glace de mer ont un albØdo
trŁs fort et reŁtent une partie importante du rayonnement solaire SW. Par consØquent, une
fonte des surfaces englacØes engendre une augmentation de l’albØdo. Les surfaces absorbent
alors une quantitØ plus importante de rayonnement solaire et se rØchauffent. Cette rØtroac-
tion est à l’origine d’un rØchauffement plus marquØ dans les hautes latitudes, oø se trouvent
les surfaces englacØes.
RØtroaction du gradient vertical de tempØrature : L’augmentation des tempØratures de surface,
a pour consØquence une augmentation plus forte des tempØratures dans la haute atmosphŁre,
comme la montre la Fig. 2.26. En effet, dans les tropiques, la convection profonde xe le
gradient de tempØrature à la valeur du gradient humide Γm. On peut montrer que si la tem-
pØrature de surface augmente, Γm augmente aussi. La tempØrature augmente plus dans les
hautes couches que dans les basses couches de l’atmosphŁre. Le refroidissement radiatif de
l’atmosphŁre est donc plus fort, dans la haute troposphŁre, et refroidit le climat. La rØtroac-
tion du gradient vertical de tempØrature est donc une rØtroaction nØgative.
RØtroaction des nuages : Les nuages ont un fort impact sur le bilan radiatif. D’une part les
nuages bas rØØchissent une partie du rayonnement solaire SW. D’autre part les nuages
hauts peuvent exercer un effet de serre non nØgligeable. Les Øtudes de Bony and Dufresne
(2005); Bony et al. (2006) ont montrØ que le changement climatique affecte les couvertures
de nuages. Dans les AOGCMs, la couverture des nuages bas diminue en moyenne, plus de
rayonnement solaire arrive en surface et les tempØratures augmentent plus fortement. Les
nuages exercent donc une rØtroaction positive.
FIG. 2.27  Comparaison des rØtroactions des GCMs en W.m−1.K−1, pour la vapeur d’eau (WV),
les nuages (C), l’albØdo de surface (A), le gradient de tempØrature (LR) et l’effet combinØ du
gradient de tempØrature + vapeur d’eau (WV + LR). ALL est la somme de toutes les rØtroactions,
à partir du rØsumØ de Bony et al. (2006), sur les rØsultats de Soden and Held (2006); Colman
(2003); Winton (2006).
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Il est conceptuellement difcile d’Øvaluer les rØtroactions climatique (Hallegatte et al., 2006).
Les rØtroactions climatiques sont souvent quantiØes à l’aide du calcul des perturbations radiatives
partielles (Wetherald and Manabe, 1988; Colman, 2001). Le calcul des perturbations radiatives
partielles consiste à calculer l’effet radiatif de chacune des rØtroactions à l’aide d’un code radiatif
off-line, à l’aide de substitutions des champs. On peut calculer le bilan radiatif en fonction de la
vapeur d’eau q, de l’albØdo α, du gradient vertical de tempØrature Γ, et des nuages C .
R = R(q, α,Γ, C) (2.22)
L’effet du changement de tempØrature de surface Ts sur le bilan radiatif R est alors ØvaluØ par :
dR
dTs
=
∂R
∂q
dq
dTs
+
∂R
∂α
dα
dTs
+
∂R
∂Γ
dΓ
dTs
+
∂R
∂C
dC
dTs
(2.23)
Oø dR/dTs est le changement du bilan radiatif. Le changement du bilan radiatif dß à la vapeur
d’eau est ∂R/∂qdq/dTs, celui dß à l’albØdo ∂R/∂αdα/dTs , celui dß au gradient vertical de
tempØrature ∂R/∂ΓdΓ/dTs et enn celui dß au changement des nuages ∂R/∂CdC/dTs.
Or, on a vu que le changement de vapeur d’eau est Øtroitement liØ au changement de tem-
pØrature via Clausius Clapeyron. Colman (2003) a montrØ que la rØtroaction de la vapeur d’eau
et du gradient vertical de tempØrature sont Øtroitement liØs, et doivent Œtre ØtudiØes de maniŁre
combinØe.
La Fig. 2.27 est un rØsumØ de diffØrentes estimations des principales rØtroactions climatiques,
dont la plupart ont ØtØ calculØes à l’aide de perturbations radiatives partielles, pour diffØrents
GCMs atmosphØriques. On constate alors que la rØtroaction de la vapeur d’eau est la plus forte,
suivie par celle des nuages et enn, celle de l’albØdo. Sur la Fig. 2.27, l’incertitude est reprØsentØe
par la dispersion des GCMs. On voit que la rØtroaction des nuages celle oø les GCMs montrent le
moins d’accord entre eux. De maniŁre surprenante, la rØtroaction de la vapeur d’eau montre aussi
une dispersion importante entre les GCMs. Cependant, la rØtroaction combinØe de la vapeur d’eau
et du gradient vertical de tempØrature montre une dispersion moins forte, car une grande partie de
l’incertitude de la rØtroaction de la vapeur d’eau est liØe à la rØtroaction du gradient vertical de
tempØrature.
Les incertitudes des rØtroactions dØgradent la prØcision des projections de changement cli-
matique. Il est donc essentiel de mieux comprendre ces rØtroactions pour estimer les erreurs des
projections des AOGCMs et voir quelles paramØtrisations physiques sont à l’origine des plus fortes
incertitudes.
Essayons à prØsent de mieux comprendre ces rØtroactions à l’aide de modŁles simples.
Apport de la modØlisation simpliØe
Des modŁles simples, bien que trŁs ØloignØs de la rØalitØ, nous ont permis de comprendre
certaines rØtroactions faisant intervenir la circulation de grande Øchelle tropicale.
L’approche des modŁles simples consiste à simplier les tropiques en 2 colonnes. Une re-
prØsentation schØmatique de ces phØnomŁnes est donnØe sur la Fig. 2.28. PrØsentons ces deux
colonnes :
 La colonne ascendante est caractØrisØe par la prØsence de convection profonde, formant des
nuages de type cumulo-nimbus.
 La colonne subsidentes est caractØrisØe par du ciel clair et une couche limite avec une forte
inversion de tempØrature à son sommet.
Au niveau de la couche limite des zones subsidentes, les vents de surface divergent, et convergent
vers les zones ascendantes. Pierrehumbert (1995) a argumentØ que les colonnes ascendantes et sub-
sidentes dans l’atmosphŁre ont un Øquilibre radiatif trŁs diffØrent. Selon la vision de Pierrehumbert
(1995) :
 Les colonnes ascendantes forment un four, oø peu d’Ønergie radiative est Ømise à cause
des nuages hauts et de la forte humiditØ apportØe par la convection. Pierrehumbert (1995)
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Øvoque la possibilitØ que ces colonnes soit en Øtat instable d’effet de serre galopant (runaway
greenhouse), c’est à dire que les colonnes d’air ascendant prises isolØment ne cesseraient de
se rØchauffer.
 Les colonnes subsidentes se rapprochent plutôt du radiateur, Ømettant efcacement l’Øner-
gie vers l’espace par refroidissement radiatif, car on y trouve seulement des nuages bas
Ømettant à des tempØratures plus chaudes. De plus, ces colonnes sont plus sŁches, et sont
soumises à peu d’effet de serre. Les colonnes subsidentes stabilisent le climat tropical en
Ømettant l’excŁs d’Ønergie produite dans les zones ascendantes.
Dans ces modŁles, l’importance de l’aire relative des tropiques occupØe par les colonnes d’air
ascendantes et subsidentes est cruciale. Une augmentation de l’aire des colonnes ascendantes se-
rait responsable d’un rØchauffement plus fort, reprØsentant ainsi une rØtroaction positive sur le
changement climatique. La circulation de grande Øchelle tropicale est primordiale pour le climat
tropical car elle dØtermine les Øchanges de chaleur et d’humiditØ entre la colonne ascendante et la
colonne subsidente.
Ces modŁles en boîte, bien que assez ØloignØs de la rØalitØ ont permis d’Ømettre des hypothŁses
sur des possibles rØtroactions au niveau des tropiques. Les interactions entre les nuages, la vapeur
d’eau, la circulation de grande Øchelle et la couche limite ont ØtØ ainsi ØtudiØes à l’aide de modŁles
simples par Miller (1997); Larson et al. (1999); Bellon et al. (2003); Kelly and Randall (2001).
Parmi les rØsultats de ces modŁles, on trouve alors que :
 une augmentation de l’aire des rØgions convectives cause une augmentation de la stabilitØ
statique de l’atmosphŁre, ce qui a pour consØquence une diminution de la circulation de
grande Øchelle.
 Larson et al. (1999) montre aussi une importante rØtroaction positive des nuages bas.
 Bellon et al. (2003) s’est intØressØ aux liens entre les ux de surface et les circulations de
grande Øchelle. La subsidence ventilant la couche limite des zones subsidentes a pour effet
d’augmenter les ux de surface. Ces ux de surface diminuent le rØchauffement de surface.
FIG. 2.28  SchØma reprØsentant les tropiques dans les modØlisations simpliØes, à partir de Kelly
and Randall (2001). La warm pool et la cold pool reprØsentent les colonnes ascendantes et les
colonnes subsidentes.
Ces Øtudes donnent des pistes intØressantes de mØcanismes de rØtroaction lors du changement
climatique. Dans la plupart de ces mØcanismes, la circulation de grande Øchelle, par son chan-
gement, est d’importance cruciale lors du changement climatique, modulant les rØtroactions des
nuages, de la vapeur d’eau et du gradient de tempØrature.
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Interaction entre dynamique et thermodynamique dans la sensibilitØ climatique dans les
GCMs
Les mØcanismes d’interaction entre dynamique et thermodynamique mis en Øvidence dans les
modŁles en boîte du climat tropical n’ont cependant pas ØtØ mis clairement en Øvidence dans les
GCMs ou encore dans les observations.
Dans les GCMs, on sait que les Øtats moyens sont trŁs diffØrents. L’Øtat moyen de l’atmo-
sphŁre est Øtroitement liØ aux paramØtrisations physiques de phØnomŁnes petites Øchelles tels que
la convection. Pour illustrer cette dispersion des GCMs, on peut voir que les AOGCMs de l’AR4,
pour la simulation Simulation du 20iŁme SiŁcle (20CM3), montrent des circulations de Hadley
d’intensitØ trŁs diffØrentes (Mitas and Clement, 2006). Held and Soden (2006); Vecchi and Soden
(2007) montrent que ceci est corrØlØ à l’intensitØ du cycle hydrologique. Mais en quoi les biais et
les incertitudes sur l’intensitØ de la circulation de grande Øchelle tropicale modient la sensibilitØ
climatique d’un GCM ?
En particulier, la distribution de la vapeur d’eau dans l’atmosphŁre peut Œtre modiØe par un
changement de circulation tropicale (Held and Soden, 2000). Or la vapeur d’eau est à l’origine
de la plus forte des rØtroactions en changement climatique (Bony et al., 2006). La circulation de
grande Øchelle tropicale est donc cruciale pour l’Øvaluation de la rØtroaction de la vapeur d’eau et
donc du changement climatique.
Une mØthode pour Øvaluer ces interactions consiste à augmenter ou diminuer articiellement
la circulation de grande Øchelle tropicale dans un GCM et d’en diagnostiquer les consØquences.
Par exemple, Clement and Seager (1999) utilisent un ModŁle de Circulation GØnØrale Atmo-
sphØrique (AGCM) couplØ à une couche de mØlange ocØanique (slab-ocean), et en annulant le
transport ocØanique de chaleur. Le AGCM montre alors un doublement de l’intensitØ de la circula-
tion de Hadley. Clement and Soden (2005) montrent qu’un doublement de la circulation de Hadley
a, de maniŁre surprenante, trŁs peu de consØquences sur le climat tropical. Les consØquences du
doublement de circulation de Hadley consistent dans leur GCM en une redistribution des nuages
hauts et bas, qui n’ont que peu de consØquences sur le bilan radiatif.
Alternativement, Sherwood and Meyer (2006) utilisent un GCM aqua-planŁte, c’est à dire
avec uniquement des points de grille ocØaniques, oø les SSTs sont proches de la tempØrature
d’Øquilibre radiatif, en consØquence la circulation de Hadley s’effondre et devient nulle. Sher-
wood and Meyer (2006) en concluent que l’annulation de la circulation de Hadley n’avait que des
impacts limitØs sur la distribution de l’humiditØ relative.
A l’aide de dØcomposition en rØgime dynamique, Bony et al. (2004) trouvent que les change-
ments dynamiques dans les tropiques Øtaient petits devant les changements thermodynamiques de
l’atmosphŁre tropicale concernant, en particulier, les nuages. Si les Øtudes prØcØdentes trouvent
que la circulation de grande Øchelle tropicale est assez variable parmi les GCMs, celle-ci ne
semble pas avoir de consØquences sur le climat global, et sur la sensibilitØ climatique. Cependant,
il n’existe que peu d’Øtudes dØtaillØes sur ce sujet, et on ne comprend pas pourquoi les GCMs
sont insensibles à leur circulation tropicale atmosphØrique de grande Øchelle. Quel est le rôle de la
circulation de grande Øchelle dans les rØtroactions climatiques ?
Voyons maintenant ce que l’on sait sur les changements de la circulation atmosphØrique de
grande Øchelle.
2.5.4 Variation de la circulation de grande échelle dans les simulations de change-
ment climatique
MØcanismes simpliØs expliquant les variations de circulation grande Øchelle
La diminution de l’intensitØ de la circulation tropicale grande Øchelle lors des scØnarios d’Ømis-
sion des gaz à effet de serre, a ØtØ remarquØe sur de nombreuses Øtudes de diagnostics de GCMs
(Knutson and Manabe, 1995; Sugi et al., 2002). Il peut sembler paradoxal, dans les AOGCMs, que
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la circulation de grande Øchelle tropicale diminue en intensitØ, malgrØ le fait que les prØcipitations
et donc les dØgagements de chaleur latente augmentent.
Pour expliquer cela, Knutson and Manabe (1995); Sugi et al. (2002) utilisent l’Øquation ther-
modynamique de l’atmosphŁre. L’Øquation thermodynamique, en nØgligeant l’advection horizon-
tale et en rØgime stationnaire, s’Øcrit sous la forme :
ω
T
θ
∂θ
∂p
=
Qc −Qr
Cp
(2.24)
Oø Qc est le chauffage par libØration de chaleur latente (en J.s−1), Qr est le refroidissement
radiatif (en J.s−1), Cp est la chaleur massique de l’air, ω la vitesse verticale et Tθ ∂θ∂p est la stabilitØ
statique de l’atmosphŁre.
En simpliant on peut diviser les tropiques en zones ascendantes et subsidentes (voir Fig. 2.29).
En intØgrant sur les zones ascendantes et subsidentes, on trouve les Éqs. 2.25 et 2.26 respective-
ment.
Mug
T
θ
∂θ
∂p
=
Qc −Qr
Cp
Au (2.25)
Mdg
T
θ
∂θ
∂p
= −
Qr
Cp
Ad (2.26)
FIG. 2.29  Diagramme schØmatique montrant l’Øquilibre de la circulation grande Øchelle tropi-
cale, à partir de Sugi et al. (2002).
FIG. 2.30  Changement dans l’Øquilibre tropical lors d’une augmentation des gaz à effet de serre,
à partir de Sugi et al. (2002).
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Oø Mu et Md sont les ux de masse moyens ascendants et descendants. On a nØgligØ Qc,
le dØgagement de chaleur latente dans les zones subsidentes. Au et Ad sont les aires des zones
ascendantes et subsidentes respectivement.
Lors d’une augmentation des gaz à effet de serre, nous avons vu que , du fait de la rØtroaction
de gradient vertical de tempØrature, la tempØrature dans la haute troposphŁre tropicale augmentait
plus que dans la basse troposphŁre tropicale (section 2.5.3). La stabilitØ statique Tθ ∂θ∂p augmente
donc. De plus, comme la tempØrature est approximativement horizontalement uniforme dans les
tropiques (section 2.2.3), l’augmentation de stabilitØ statique est relativement semblable dans les
zones ascendantes et subsidentes.
En consØquence à l’augmentation des gaz à effet de serre, nous avons vu que la vapeur d’eau
est prØsente en plus grande quantitØ de la troposphŁre. Les propriØtØs radiatives de l’atmosphŁre
changent, car l’atmosphŁre est plus opaque au rayonnement radiatif LW. Bien que la quantitØ de
radiation terrestre quittant la terre change peu, la part de l’OLR provenant de la troposphŁre aug-
mente part rapport à la part provenant de la surface. Ces changements de refroidissement radiatifs
affectent la troposphŁre tropicale de maniŁre assez uniforme.
ConsidØrons pour l’instant le cas oø l’aire relative entre zones ascendantes et zones subsidentes
ne varie pas. Faisons le bilan des changements dans chaque colonne :
Dans les zones subsidentes : le refroidissement radiatif au milieu de la troposphŁre augmente car
il y a plus de vapeur d’eau. De mŒme, la stabilitØ statique Tθ ∂θ∂p augmente. Or, l’augmenta-
tion du refroidissement radiatif est faible devant l’augmentation de la stabilitØ statique, par
consØquent le ux de masse Md diminue.
Dans les zones ascendantes : le dØgagement de chaleur latente augmente comme il y a plus de
vapeur d’eau dans l’atmosphŁre. Or, d’une part ce rØchauffement est diminuØ par l’augmen-
tation du refroidissement radiatif. D’autre part, stabilitØ statique augmente, ce qui diminue
le ux de masse ascendant.
L’ensemble de ces processus est dØcrit par Sugi et al. (2002). Un schØma de synthŁse est donnØ
sur la Fig. 2.30. Cependant, l’hypothŁse de dØpart, supposant que les aires relatives entre zones
ascendantes et descendantes varie peu, reste peu ØtudiØ dans les GCMs. Sugi et al. (2002) trouvent
que l’aire relative entre colonne ascendante et subsidente ne varie effectivement pas dans leur
GCM. Est-ce ces changements sont robustes pour tout les GCMs ?
Certaines Øtudes peuvent nous donner des pistes de rØexion. L’utilisation de CRMs, rØsolvant
de maniŁre explicite la convection, permet des diagnostics plus ns de la circulation de grande
Øchelle. Ainsi, l’intensitØ de la circulation de Walker a ØtØ ØtudiØe dans l’Øtude de CRM de Bre-
therton et al. (2003), une augmentation de la SST diminue l’aire des rØgions d’ascendance, mais
augmente localement les prØcipitations et les mouvements d’ascendance. L’ensemble de ces mØ-
canismes est rØsumØ sur la Fig. 2.31. De telles Øtudes montrent que l’aire des zones subsidentes
augmente, ce qui augmente l’intensitØ de la circulation tropicale. Les ascendances d’air dans les
nuages convectifs sont donc plus intenses mais sont moins larges.
Variation du cycle hydrologique dans les simulations de changement climatique
Le cycle hydrologique est aussi en interaction avec la circulation de grande Øchelle. Pour
mieux comprendre les variations du cycle hydrologique dans les simulations scØnarios, Held and
Soden (2006) ont fait un bilan d’eau au niveau de la troposphŁre libre des zones ascendantes :
d’une part les prØcipitations P et le dØtraînement de vapeur d’eau dans la haute troposphŁre sont
des puits d’eau ; d’autre part la source d’eau provient de la vapeur d’eau Mq transportØe de la
couche limite vers la troposphŁre libre. On peut raisonnablement nØgliger l’eau dØtrainØe dans la
haute troposphŁre, comme la tempØrature est faible dans la haute troposphŁre, la masse d’eau y
est nØgligeable par rapport aux basses couches de l’atmosphŁre. On peut donc Øcrire P = Mq.
Or, avec l’augmentation des gaz à effet de serre, la quantitØ de vapeur d’eau q augmente for-
tement dans l’atmosphŁre selon la relation de Clausius-Clapeyron. Pour les raisons ØvoquØes prØ-
cØdemment, nous avons vu que la circulation de grande Øchelle M diminue. En consØquence,
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FIG. 2.31  SchØma reprØsentant les mØcanismes dØterminant la largeur de la rØgion d’ascendance
dans des simulations CRMs de la circulation de Walker. L’expØrience de contrôle est donnØe à
gauche. A droite le rØsultat d’une expØrience oø les SSTs ont ØtØ augmentØes de 2K. A partir de
Bretherton et al. (2003).
l’augmentation de q (+7% pour 1K de rØchauffement de surface) est plus forte que l’augmentation
des prØcipitations P (+1 à +3% pour 1K de rØchauffement de surface) dans l’ensemble des mo-
dŁles couplØs de l’IPCC (Held and Soden, 2006). Donc, bien que les prØcipitations augmentent, la
circulation de grande Øchelle diminue.
Variation des circulations de Hadley et Walker
La diminution de la circulation de grande Øchelle, lors des simulations scØnario de l’AR4, a ØtØ
ØtudiØe dans des Øtudes rØcentes. Vecchi and Soden (2007) montrent que la diminution de la cir-
culation de grande Øchelle est plus marquØe sur la circulation longitudinale que sur la circulation
mØridienne. En effet, la diminution de la vitesse verticale ascendante ω+500 peut Œtre diagnostiquØe
par la diminution de la variance de ω+500. Si la diminution du ux de masse vertical est proportion-
nelle à ω+500, alors la variance de ω+500 diminue du double de sa valeur (Vecchi et al., 2006). La
variance est alors dØcomposØe en :
 une composante zonale (zonal mean),
 une composante stationnaire, calculØe comme une anomalie par rapport à la moyenne zonale
(stationary-eddy).
La Fig. 2.32 montre les diminutions de variance de ux de masse ascendant pour les compo-
santes zonales et stationnaires, lors d’une simulation d’augmentation de la concentration des gaz
à effet de serre. On constate sur la Fig. 2.32 que la composante zonale de la variance diminue
moins que la composante stationnaire. C’est à dire que la circulation de Walker diminue plus que
la circulation de Hadley.
2.5.5 Le déplacement des structures dynamiques vers les pôles
L’intensitØ de la circulation de Hadley est un diagnostic important. Cependant la variation de
la zone oø a lieu la circulation de Hadley est aussi une donnØe importante. Lu et al. (2007) ont
montrØ un dØplacement vers les pôles des cellules de Hadley sur les AOGCMs de l’AR4 lors des
simulations scØnarios A2, A1B et B1. Ce dØplacement est trŁs corrØlØ avec le dØplacement des
zones sŁches vers les pôles. Lu et al. (2007) Øvoquent que l’augmentation de la stabilitØ statique
de l’atmosphŁre tropicale, pousse les jets subtropicaux vers les pôles, en poussant les zones à forte
baroclinicitØ vers les pôles.
Le dØplacement du jet subtropical vers les pôles est particuliŁrement marquØ dans l’hØmisphŁre
Sud. Un dØplacement vers les pôles des vents d’ouest en surface et dans la haute troposphŁre
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FIG. 2.32  SØrie temporelle de la diminution de la variance du ux de masse ascendant à 500
hPa ω+500, en valeur absolue (à gauche) et en valeur relative (à droite). Les composantes zonales et
stationnaires sont montrØes en pointillØes et en tirets respectivement. A partir de Held and Soden
(2006), pour une simulation du GCM GFDL2.1 lors du scØnario SRES A1B.
a aussi ØtØ diagnostiquØ en changement climatique (IPCC, 2007), surtout dans l’hØmisphŁre Sud.
Les jets subtropicaux ont ØtØ dØcrits plus forts dans les expØriences CMIP2 (AOGCM du TroisiŁme
Rapport d’Evaluation (TAR)) (Raisanen, 2003).
La course des tempŒtes est aussi dØplacØe vers les pôles lors du climat futur des AOGCMs
de l’AR4, (Yin, 2005), car les changements des gradients mØridiens de SST sont responsables
d’un dØplacement vers le nord des zones de forte baroclinicitØ. Les dØplacement vers les pôles des
jets, des cellules de Hadley et des courses des tempŒtes sont dus aux changements de la stabilitØ
statique affectant les gradients de tempØrature en altitude et la hauteur de la tropopause, via la
convection dans les tropiques.
2.6 Synthèse
Lors de ce chapitre d’introduction nous avons prØsentØ la circulation de gØnØrale de l’atmo-
sphŁre à l’aide des lois de conservations du moment cinØtique et de l’Ønergie.
Il apparaît sur Terre deux zones climatiques distinctes :
 les tropiques oø la circulation mØridienne est importante dans sa composante moyenne. La
circulation de Hadley rØalise alors la majeure partie des transports d’Ønergie et de moment
cinØtique vers les pôles.
 les moyennes latitudes oø les ondes planØtaires et les tourbillons transitoires, par leurs struc-
tures, transportent Ønergie et moment cinØtique vers les pôles.
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre aux tropiques a ensuite ØtØ prØsentØe, la thØorie de la
circulation mØridienne de Hadley a ØtØ rØsumØe. Si on arrive bien à comprendre la circulation de
Hadley dans les modŁles simple et de complexitØ intermØdiaire, il reste de nombreuses questions
parmi lesquelles :
1. Qu’est-ce qui dØtermine l’extension mØridienne de la circulation de Hadley ?
2. Quelles sont les interactions entre les cellules de Hadley et les perturbations baroclines des
moyennes latitudes ?
3. Qu’est-ce qui contrôle l’intensitØ de la circulation de Hadley dans le climat ?
Des observations de la circulation de l’atmosphŁre nous montre que, dans le climat rØcent :
 la circulation de Hadley augmente lors des ØvØnements El Niæo,
 la circulation de Hadley s’intensie sur la pØriode 1979-2003,
 la circulation de Walker diminue sur la pØriode 1961-2000.
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Ces observations restent contestØes comme il existe peu de jeu de donnØs complet des vents
dans l’atmosphŁre. La plupart des rØsultats utilisent des rØanalyses, or les rØanalyses montrent peu
d’accord entre elles.
La circulation de grande Øchelle est pourtant importante comme elle assure les interactions
entre les rØgions ascendantes et les rØgions subsidentes.
Les GCMs, lors du changement climatiques, montrent en moyenne un affaiblissement de la
circulation de grande Øchelle tropicale, car la stabilitØ statique de l’atmosphŁre augmente fortement
en climat futur. De plus, le dØplacement en hauteur de la tropopause dØplace vers les pôles les
cellules de Hadley et les jets subtropicaux. Il reste cependant beaucoup de questions :
1. Quelle est la relation entre les changements tropicaux et les changements affectant les
moyennes latitudes ?
2. Est-ce que les changements d’aire relative entre zones convectives et subsidentes sont im-
portantes pour la variation des circulations grande Øchelle ?
3. Pourquoi la circulation de Walker diminue plus encore que la circulation de Hadley ?
4. Est-ce que les modications de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre modient les rØtroac-
tions climatiques ?
5. Comment expliquer le dØplacement des cellules de Hadley lors du climat futur ?
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Chapitre 3
La circulation atmosphérique de grande
échelle et son changement dans les
GCMs
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3.1 Introduction
Nous avons vu dans le chapitre 2 que la circulation de grande Øchelle tropicale est un Ølement-
clØ du climat tropical. Son couplage avec les processus radiatifs, convectifs, nuageux et turbulents
joue un rôle majeur sur le climat tropical.
Le point de dØpart choisi a ØtØ en toute logique l’utilisation de modŁles de circulation gØnØrale
couplØs (AOGCM) pour l’analyse de simulation de la circulation grande Øchelle tropicale dans des
simulations d’augmentation des concentrations des gaz à effets de serre. Ces AOGCMs constituent
nos meilleures estimations de ce que sera le changement climatique. Cependant, les AOGCMs sont
entachØs des erreurs dues à la paramØtrisation des phØnomŁnes physiques de petite Øchelle.
Il a ØtØ bien Øtabli par l’analyse de GCMs atmosphØriques que la circulation de grande Øchelle
tropicale s’affaiblissait lors du changement climatique (Knutson and Manabe, 1995; Sugi et al.,
2002). En effet, l’augmentation de la stabilitØ statique de l’atmosphŁre est plus forte que l’augmen-
tation du refroidissement radiatif, impliquant un ralentissement de la subsidence de l’air tropical
(voir section 2.5.4). Un ralentissement de la circulation longitudinale, c’est à dire la circulation
de Walker, est bien visible sur des observations de pression de surface (Vecchi and Soden, 2007;
Vecchi et al., 2006).
Bien que la circulation mØridienne, encore appelØe la circulation de Hadley, est censØe s’affai-
blir en consØquence d’une augmentation des gaz à effet de serre, Held and Soden (2006); Vecchi
and Soden (2007) ont montrØ que les GCMs de l’AR4 ne montraient qu’une trŁs faible diminution
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de leur circulation de Hadley en intensitØ lors de simulations historiques. En revanche, la position
des cellules de Hadley rØvŁle des dØplacements importants :
 dans les simulations de changement climatique des GCMs (Lu et al., 2007)
 dans les observations micro-onde MSU de la pØriode rØcente (Fu et al., 2006).
Ce dØplacement a ØtØ interprØtØ par les changements de stabilitØ statique affectant la troposphŁre
tropicale lors du changement climatique. La tropopause se dØplace alors plus haut en altitude, et
pousse vers les pôles les ondes baroclines (Lu et al., 2007).
Dans ce chapitre, nous allons tenter de diagnostiquer les changements de la circulation de
Hadley en terme d’intensitØ de dØplacement vers les pôles, pour vØrier les rØsultats prØcØdents.
De plus, nous proposons de quantier ces changements sur les simulations CMIP 3 de l’AR4.
Les sections 3.3 à 3.6 ont ØtØ rØdigØes en anglais, an de constituer un article, ayant dØjà fait
l’objet d’une soumission à tellus A et dont la section 3.2 est un rØsumØ. Les sections 3.7 et 3.8
viennent complØter les sections 3.4 et 3.5 sur l’intercomparaison des modŁles AR4. Dans une der-
niŁre partie nous allons plus particuliŁrement Øtudier les dØplacements des structures dynamiques,
en restreignant notre Øtude au seul modŁle couplØ IPSL-CM4.
3.2 Résumé de l’article
AprŁs une introduction restituant le contexte scientique, une analyse de la circulation de
grande Øchelle tropicale des modŁles couplØs est proposØe. Cette analyse se base sur certaines
caractØristiques de la circulation mØridienne de l’atmosphŁre :
 La forme de la fonction de courant mØridienne,
 L’intensitØ de la circulation de Hadley mesurØe par le maximum d’intensitØ de la fonction
de courant mØridienne,
 L’extension en latitude de la circulation de Hadley, donnØe par la latitude oø la fonction de
courant s’annule.
La circulation atmosphØrique de grande Øchelle est ØvaluØe dans deux simulations CMIP 3 :
 une simulation ayant des conditions Øquivalentes au climat actuel,
 une simulation d’un doublement de la concentration en CO2.
Il est frappant de voir que les modŁles couplØs montrent peu d’accord entre eux dans la simu-
lation de l’intensitØ et de l’extension de la circulation de Hadley pour la simulation Øquivalente au
climat actuel.
Si on regarde les consØquences d’un doublement du CO2, les changements de circulation de
Hadley peuvent se rØsumer ainsi :
 La circulation de Hadley s’affaiblit en moyenne de 3% pour DJF et de 5% pour JJA mais ce
changement est faiblement signicatif car les modŁles montrent une forte dispersion dans
leurs rØponses en changement climatique.
 Les cellules de Hadley s’Øtendent vers les pôles. L’extension vers les pôles de la cellule de
Hadley d’hiver est de 0.4	et 0.9	, pour l’hØmisphere Nord et l’hØmisphŁre Sud respective-
ment.
An d’expliquer ces changements, les rØsultats du modŁles couplØ IPSL-CM4 sont ØtudiØs
avec plus de dØtails. Le modŁle IPSL-CM4 montre une rØponse en changement climatique cohØ-
rente avec les autres modŁles de l’AR4 pour l’hiver austral JJA. En revanche, lors de l’hiver borØal
DJF, le GCM IPSL-CM4 montre une lØgŁre amplication de l’intensitØ des cellules de Hadley
accompagnØe par peu de modications dans leurs extensions.
Les Øquations du mouvement et thermodynamique sont utilisØes pour diagnostiquer dans
IPSL-CM4 les changements accompagnant l’extension vers les pôles et l’affaiblissement de la
circulation de Hadley.
L’extension vers les pôles des cellules de Hadley lors de la saison JJA, est clairement liØe à des
changements des tourbillons transitoires.
Ensuite, la circulation mØridienne est ØtudiØe par le calcul de l’effet de diffØrents termes sur
l’intensitØ de la circulation de Hadley :
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1. le refroidissement radiatif,
2. le rØchauffement convectif,
3. la stabilitØ statique,
4. les aires des branches ascendantes et ascendantes,
5. les transports de chaleur par les tourbillons transitoires et les ondes stationnaires.
Ces valeurs sont donnØes pour (1) la branche ascendante et (2) la branche descendante de la
circulation de Hadley.
Puis, on calcule les consØquences du changement de chacun des diffØrents termes pour com-
prendre les changements de l’intensitØ de la circulation de Hadley observØs dans les modŁles
couplØs. Nos rØsultats se rØsument ainsi :
 Sur la branche subsidente de la circulation de Hadley, l’augmentation de la stabilitØ statique
pilotent les changements de circulation. L’augmentation forte de la stabilitØ statique est plus
forte que l’augmentation du refroidissement radiatif. De plus, nous trouvons que l’aire de la
branche subsidente de la cellule de Hadley d’hiver augmente, ce qui tend à diminuer l’effet
de la stabilitØ statique, et à amortir la diminution du ux de masse. Nous trouvons de mŒme
que le transport de chaleur vers les pôles diminue lØgŁrement, ce qui diminue lØgŁrement la
circulation mØridienne.
 Sur la branche ascendante, l’augmentation de la stabilitØ statique de l’atmosphŁre diminue
fortement que l’intensication du cycle hydrologique. NØanmoins, le plus fort dØgagement
de chaleur latente amortie fortement la diminution du ux de masse. De plus, l’aire de
branche ascendante de la cellule de Hadley d’hiver diminue, ce qui affaiblit aussi la circu-
lation de Hadley.
Dans IPSL-CM4, l’absence de changement affectant la circulation de Hadley, pour DJF, est
expliquØe par la libØration de chaleur latente, qui augmente fortement au niveau des branches
ascendantes. Les changements du rØchauffement convectif sont interprØtØs par les changements
des conditions de surface.
3.3 Data and methods
Our analysis is based on two different datasets. First, we use the monthly surface pressure
and meridional velocity, retrieved from the multi-model dataset of the World Climate Research
Programme’s (WCRP) Coupled Model Intercomparaison Project Phase 3 (CMIP3) (available at
http ://www-pcmdi.llnl.gov). Then, we investigate the detailed daily outputs of the particular IPSL-
CM4 AOGCM, including the pressure velocity, the zonal and meridional winds, and the tempe-
rature. We also used the monthly vertical proles of radiative and convective heating from forced
simulations by the coupled model outputs.
Outputs from the following models are analyzed : CGCM3.1(T47), CSIRO-Mk3.0, CNRM-
CM3, GFDL-CM2.0, GFDL-CM2.1, GISS-EH, GISS-ER, FGOALS-g1.0, INM-CM 3.0, IPSL-
CM4, MIROC3.2(hires), MIROC3.2 (medres), ECHAM5/MPI-OM, MRI-CGCM2.3.2, NCAR-
CCSM3, NCAR-PCM, UKMO-HadCM3 and UKMO-HadGEM1. We limit our analysis to the
model for which the three dimensional datas were available.
We have focused our diagnostics on two simulations that are part of CMIP 3 : (1) a control
simulation, referred to later as 1CO2, where all the greenhouse gases are set to their pre-industrial
concentrations and (2) a climate change simulation in response to an idealized 1% yearly increase
of the carbon dioxide (CO2) concentration followed by a 40-year stabilization at a doubled CO2
concentration (with reference to the pre-industrial level). This second simulation is referred to
later as 2CO2. All the diagnostics in the AOGCM intercomparison part of this paper are applied
to the control experiments and to two sequences of 2CO2 : (i) the last 30 years of the period
of 1% yearly atmospheric CO2 increase (e.g. the transient climate response simulation to which
we refer hereafter on as 2CO2-TCR). (ii) the period of 30 years beginning 40 years after the
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CO2 concentration has been stabilized at this doubled level. We refer to the later as 2CO2-STA
(stabilized simulation). Following the availability of the models outputs, the transient simulation
sequence (2CO2-TCR) is analyzed using all 18 models, but the stabilized simulation sequence
(2CO2-STA) is only analyzed using 14 out of those 18 models.
The pre-industrial control simulation 1CO2 is not a strict analogous of present day climate,
but we do not wish to add another level of complexity. Furthermore, we believe that processes
occurring in climatology of the pre-industrial control simulation are equivalent to the ones charac-
terizing present-day climate.
In addition to the model intercomparison we use the IPSL-CM4 for more detailed diagnostics.
For technical reasons, detailed IPSL-CM4 AOGCM outputs are studied for a period of 30 years
beginning 300 years after the CO2 concentration has been stabilized at a double level. We refer
later to this part of the simulation as 2CO2-STA’.
The resolution among the models varies from 4	to 1.125 	in latitude and 5	to 1.125 	in longi-
tude. Our analysis is based on climatological monthly means which cover the whole 1CO2 simula-
tion and a 30 year period of the 2CO2 simulation. All the AOGCM results have been interpolated
on the same grid for commodity.
A streamfunction ψ dened in a zonally-averaged latitude-height framework is used to cha-
racterize the mean meridional circulation of the atmosphere (see Peixoto and Oort (1982); Waliser
et al. (1999) for the detailed procedure). As the Hadley cell varies along the seasonal cycle, we
focus only on the two extreme seasons, DJF (Northern Hemisphere winter) and JJA (Southern
Hemisphere winter), for which the winter Hadley cell is the strongest. The seasonal variations of
the Hadley cells and their evolutions at the time of equinoxes are not studied in the present work.
3.4 Hadley circulation and its variation in the AR4 AOGCM global
warming simulation
3.4.1 Changes in the pattern of the Hadley circulation
As mentioned above the mean meridional streamfunction ψ is very often used as a proxy to
describe the Hadley cells and their evolution. Its distribution, computed from the AR4 multi-model
ensemble mean, is displayed with contours in Fig. 3.1, for DJF and JJA. The most remarkable
structure is the dominant winter hemisphere Hadley cell extending from about 10	in the summer
hemisphere to about 30	in the winter hemisphere.
Although there is a large dispersion among the 14 individual models (see Appendix A), the
multi-model ensemble mean gives a fairly realistic Hadley circulation, compared with the diag-
nostics of Oort and Yienger (1996) from the NCEP reanalysis. Air rises at low latitudes near the
ITCZ, and subsides at around 30	N or 30	S. The maximum value of the DJF (JJA) streamfunction
is 19.5×1010 kg s−1 (20.5 ×1010 kg s−1). We note that the DJF value compares well with the one
estimated by Mitas and Clement (2005) in the two reanalysis ERA40 and NECP2, for the period
1979-2003.
Before examining the changes of the mean meridional streamfunction from 1CO2 to 2CO2-
STA (color shadings in Fig. 3.1), we need to remind that, with our conventions, the streamfunction
corresponding to a clockwise circulation is positive, as in the Northern Hemisphere winter cell (in
DJF), whereas the streamfunction corresponding to a counter-clockwise circulation is negative, as
in the Southern Hemisphere winter cell (JJA). Thus a strengthening of the Hadley cell corresponds
to a positive value of the streamfunction change for DJF and a negative value for JJA.
A simple test of the statistical signicance is performed. At the rst order, the mean climate
change of each of the 14 AR4 models of Fig. 3.1 is considered as an independent sample des-
cribing climate change. We performed a Student t-test to locate the changes stronger than a 90%
level statistical signicance, without accounting for the interannual variability of each model. The
striped zones in Fig. 3.1 are the regions where the statistical signicance given by a Student t-test
is larger than the 90% level.
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FIG. 3.1  Mean Meridional streamfunction (1010 kg s−1) for DJF (top) and JJA (bottom) for
the pre-industrial 1CO2 simulation in contour. Contour interval is 2×1010 kg s−1. The difference
between the stabilized CO2 doubling simulation 2CO2-STA and the 1CO2 simulation is displayed
in color ; the color scale is shown at the bottom of the plots. Diagnostics are computed from the
multi-model ensemble mean using 14 the AR4 models. The striped zones are the regions where
the level of statistical signicance given by a Student t-test is larger than 90%.
The main feature is the negative (positive) zone for DJF (JJA) in the center of the winter
Hadley cell, located around 5	in the winter hemisphere. Since, the center of the winter Hadley cell
corresponds to the maximum value of the streamfunction, the models tend to show a weakening
of the Hadley cell. Indeed, the maximum absolute value of the streamfunction is an integrated
indication of the Hadley circulation’s intensity, since it is a measure of the total air mass entering
the overturning circulation. This weakening of the mean meridional circulation is characterized by
a 60% level of statistical signicance given by a Student t-test. Thus, the weakening of the Hadley
cells is weakly signicant. It indicates that the weakening of the Hadley circulation in the AR4
models has a large dispersion.
Apart from the variation in intensity, we can also observe a poleward shift of both the winter
and the summer Hadley cells. The poleward shift is diagnosed by a dipole at the edge of the cell.
In the winter hemisphere, we diagnose an increase (decrease) zone in DJF (JJA) around 20	to 30	,
and a decrease (increase) zone around 40	to 60	. Likewise, the summer Hadley cell poleward shift
is seen by the decrease (increase) zone in DJF (JJA) around 30	to 40	. We note that the Northern
Hemisphere poleward shift is systematic among the different models and signicant for both DJF
and JJA, as indicated by the striped zones. This shift is a manifestation of a poleward extension of
the Hadley cell’s extratropical limit. The poleward shift of the Hadley cell was demonstrated to be
a robust feature affecting the tropical circulation and the extension of subtropical dry zones (Lu
et al., 2007).
Other changes can also be observed in Fig. 3.1. In the upper part of the winter Hadley cell,
a positive (negative) change is diagnosed for DJF (JJA). This corresponds to an upward shift of
the Hadley cell. This shift is statistically signicant at the 90% level at the poleward edge of the
winter Hadley cell, as seen by the stripped zone on Fig. 3.1. The upper boundary of the Hadley cell
corresponds to the tropopause of the atmosphere. Both the tropopause and the upper boundary of
the Hadley cells rise in a warmer climate. This signal is very robust and agrees with many studies
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concerning the upward shift of the tropopause (Santer et al., 2003). The vertical extension of the
tropopause is believed to be a consequence of surface temperature and the lapse rate change under
global warming.
Regarding the ascending branch of the Hadley cell, Fig. 3.1 does not show any systematic
changes. The ascending branch of the Hadley cells is located at the position of the Intertropical
Convergence Zone (ITCZ). It indicates that the mean latitude of the ITCZ is unchanged under
global warming conditions.
The changes among the 14 AR4 coupled GCM used for the results of Fig. 3.1 are given to
illustrate the spread of the climate change of the Hadley circulation. Figure 3.2 gives the basic
value of the mean meridional streamfunction for the Northern Hemisphere winter (DJF), for the
control simulation (1CO2) in contour and for the changes 2CO2-STA - 1CO2 in color shades.
Figure 3.3 is the same as Fig. 3.2 but for JJA, Southern Hemisphere winter.
We can note that the coupled GCMs display a wide range of shapes in the 1CO2 simulation
(contour), for the Hadley winter cells. For instance, the pressure level of the streamfunction maxi-
mum absolute value is poorly constrained.
The changes in the 2CO2-STA simulation, shown in color shade show a wide range of res-
ponse. The low level of statistical signicance of the Hadley cells weakening is a consequence of
this strong dispersion of the climate changes responses.
In the following section, we present more quantitative diagnostics concerning both the inten-
sity and the extension of the Hadley circulation.
3.4.2 Changes in the strength of the Hadley circulation
In the following, we choose to focus our study on the winter Hadley cells and let aside the
summer Hadley cell. The winter Hadley cell constitutes a major structure in the tropical atmos-
phere. Thus, the winter Hadley cells changes are thought to be critical for tropical climate, and the
summer Hadley cells changes are let for further work.
As mentioned earlier, the maximum absolute value of the mean meridional streamfunction is
an integrated measure of the intensity of the Hadley circulation. Figure 3.4 is an illustration of the
maxima ψDJF and ψJJA of the streamfunction absolute value changes with global warming in
the CO2 doubling simulations, for DJF and JJA. As we choose to represent the absolute value of
the streamfunction, only positive values are computed. Moreover, numerical values of the stream-
function maxima and minima, with the standard deviations among the AR4 AOGCM, are given in
Table 3.2.
In Fig. 3.4, the dispersion among the GCMs, shown by the main bars, is large with a stan-
dard deviation of 2.8 ×1010 kg s−1 and 4.6×1010 kg s−1 for DJF and JJA respectively. As an
illustration, the JJA Hadley cell strength ψJJA of the 18 AR4 models used varies within a range
from 15.9× 1010 kg s−1 to 28.3×1010 kg s−1. The ability of the GCMs to represent the Hadley
cell strength for DJF was examined by Mitas and Clement (2006) and was shown to vary with
the various representations of the stability of the tropical troposphere. Nevertheless, the conse-
quences of considering different basic states of the Hadley circulation, and their implication for
climate sensitivity are still unclear, as no precise observations of the Hadley cells are available.
The best measures available are provided by the reanalysis datasets, with a very different Hadley
cell strength for the NCEP and the ERA40 reanalysis (Mitas and Clement, 2006).
The Hadley cells strength for 2CO2-TCR and 2CO2-STA are given by triangles and circle
respectively in Fig. 3.4. Quantitative values of the mean change and its spread among the AR4
models, are reported in Table 3.2. The weakening of the Hadley circulation under global warming
is of the order 4% for both DJF and JJA season. The changes of two period 2CO2-TCR and 2CO2-
STA are quite similar. Nevertheless, we note that in the 2CO2-STA simulation, the JJA Hadley cell
weakens by 5% and the DJF cell weakening is smaller (3.5%). The weakening is more important
than the inter-model standard deviation for 2CO2-STA.
The inter-model dispersion is an important indicator but does not seem an appropriate refe-
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FIG. 3.2  Mean Meridional streamfunction (1010 kg s−1) during DJF, for the pre-industrial control
simulation (1CO2) in contour. Contour interval is 2×1010 kg s−1. The differences between the
2CO2-STA simulation and the 1CO2 simulation are displayed in color. The color scale is shown
at the bottom. The 14 models shown correspond to those used for the multi-model ensemble mean
in Fig. 3.1.
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FIG. 3.3  Same as Fig. 3.2 but for JJA.
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FIG. 3.4  Strength of the Hadley cell (in 1010 kg s−1), characterized by the maximum stream-
function absolute values ψDJF (top) and ψJJA (bottom), for each of the AR4 models. Main bars
represent the mean of the 1CO2 simulation. Error bar represent the standard deviation due to
interannual variability. Results from 2CO2-STA and 2CO2-TCR are given by a triangle and a
circle respectively. The AOGCM used are : 1 :CGCM3.1(T47), 2 :CSIRO-Mk3.0, 3 :CNRM-
CM3, 4 :GFDL-CM2.0, 5 :GFDL-CM2.1, 6 :GISS-EH, 7 :GISS-ER, 8 :FGOALS-g1.0, 9 :INM-
CM 3.0, 10 :IPSL-CM4, 11 :MIROC3.2(hires), 12 :MIROC3.2 (medres), 13 :ECHAM5/MPI-
OM, 14 :MRI-CGCM2.3.2, 15 :NCAR-CCSM3, 16 :NCAR-PCM, 17 :UKMO-HadCM3 and
18 :UKMO-HadGEM1.
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TAB. 3.1  Linear trend (109 kg s−1 per decade) in Hadley circulation strength, measured as the
maximum value of the streamfunction absolute value (max (|ψ|)). The trends are computed for
150 years of the 1CO2 simulation, and for the 70 years of 1% yearly CO2 increase of the 2CO2
simulation. The level of signicance accounting for temporal autocorrelation in the time series,
following the methodology of Santer et al. (2000) with adjusted standard error and degree of
freedom, is given for each trend. (*) We note that for UKMO-HadCM3, the time series analyzed
for 1CO2 is only 50 years long, so the strengthening trend in the 1CO2 simulation is unlikely to
be representative.
1CO2 2CO2 (+1%/yr CO2 )
DJF JJA DJF JJA
trend sign. trend sign. trend sign. trend sign.
CGCM3.1(T47) +0.61 99 % -0.75 99 % +0.08 27 % -2.98 100 %
CNRM-CM3 +0.03 12 % +0.23 78 % -1.58 100% -2.11 100 %
CSIRO-Mk3.0 +0.09 37 % -0.10 33 % -1.16 99 % +0.17 52 %
GFDL-CM2.0 +0.35 98 % -0.11 41 % -1.87 100% -1.13 99 %
GFDL-CM2.1 -0.09 48 % -0.03 12 % -1.85 100% -0.93 99 %
GISS-EH +0.36 98 % +0.23 99 % -0.71 99 % -0.10 100 %
GISS-ER +0.08 57 % +0.07 40 % -0.00 2 % -0.90 100 %
FGOALS-g1.0 +0.15 61 % +0.19 76 % +0.04 13 % -0.78 99 %
INM-CM3.0 +0.10 59 % -0.31 86 % -1.36 100% -2.67 100 %
IPSL-CM4 -0.07 30 % -0.32 96 % +0.66 98 % -1.13 100 %
MIROC3.2(hires) -0.08 44 % -0.60 99 % -0.94 100% -3.87 100 %
MIROC3.2(medres) +0.09 51 % +0.21 85 % -1.40 100% -3.32 100 %
ECHAM5/MPI-OM -0.16 35 % +0.41 82 % +0.69 74 % -0.55 85 %
MRI-CGCM2.3.2 -0.07 30 % -0.05 19 % -1.58 100% -2.55 100 %
NCAR CCSM3 +0.06 28 % +0.04 27 % -2.45 100% -0.66 99 %
NCAR PCM +0.28 92 % -0.44 96 % -0.89 99 % -1.30 100 %
UKMO-HadCM3 +2.77* 100* % -1.51 99 % -2.10 100% +2.32 99 %
UKMO-HadGEM1 -0.29 68 % -0.52 91 % -0.62 73 % -1.80 99 %
rence to test the statistical signicance of the changes in Hadley cells intensity in each model.
Better references are constructed on the interannual variability of each individual GCM.
Without performing a formal test of the statistical signicance, we display the interannual
standard deviation of the Hadley cell strength for each individual GCM in the control 1CO2 simu-
lation, in the form of error bars in Fig. 3.4. It appears that the Hadley cells for each GCM are rather
stable. For most of the models the interannual variability has the same order of magnitude as the
climate change signal. Some models have a climate change signal stronger than their interannual
variability.
In addition to the previous diagnostics, we investigate the time series of the Hadley circulation
strength of the 1CO2 and 2CO2 simulation, for the DJF and JJA seasons. For 1CO2, the trends of
the pre-industrial control simulation is computed for a 150-year period. For 2CO2, the trends are
computed over the 70 years of 1% yearly CO2 increase. Following the methodology of Mitas and
Clement (2006), the trends are estimated using a linear least squares regression. The signicances
of the trends are computed accounting for temporal autocorrelation in the time series with adjusted
standard error and degree of freedom, using the methodology given in Santer et al. (2000).
Table 3.1 gives the trends and their level of signicance among the AR4 coupled GCM. Most
models show a weakening of the Hadley cells during the period of CO2 increase. For DJF, 14 mo-
dels out of 18 show a signicant weakening. For JJA, 16 models out of 18 also show a signicant
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weakening. The weakening of the Hadley cells has a level of signicance usually stronger than
99%. Most of the models do not show any signicant trend for the 1CO2 simulation.
Figures 3.5 and 3.6 show the time series for DJF and JJA, in the 1CO2 and 2CO2 simulations.
The linear trend is shown in dashed line.
Most of the models show a weakening of the mean meridional circulation, for DJF and JJA, in
the period of the CO2 increase in the atmosphere. At the opposite, no trend is clearly seen in the
pre-industrial control simulation (1CO2).
The values of the trend and their signicances correspond to the values given in Tab. 3.1.
In summary, the AR4 GCMs show a general reduction of the winter-hemisphere Hadley cell
circulation intensity, which is particularly remarkable for JJA in the 2CO2-STA period. The wea-
kening is of the same order in the CO2 stabilization (2CO2-STA) and in the transient climate
response (2CO2-TCR). This reduction is consistent with the study of Vecchi and Soden (2007)
who used the convective mass ux as their diagnostic variable and showed a robust and systematic
decrease of the large scale tropical circulation robust and systematic. Our results also show the
robustness of those effects as the streamfunction maximum is another indicator of the large scale
tropical circulation.
Furthermore, the streamfunction gives an indication only on the Hadley circulation, while the
upward mass ux integrates both the meridional and longitudinal circulations. The Hadley circu-
lation forms a closed circulation system in the tropics, and some parts of the tropical changes, as
the changes in the geometry of the Hadley cells, are diagnosed by the mean meridional stream-
function.
3.4.3 Changes in the Hadley cell extension and size
To dene the Hadley cell extension, we use the latitude at which the streamfunction takes the
value 0.0, interpolated on the latitude grid, at the pressure level of 500hPa. For both DJF and JJA,
the streamfunction at 500hPa reaches the value 0.0 at three points between 45	N and 45	S : two
at the extratropical edge of the Northern and Southern Hemisphere cells, and one between the two
cells. The latitude of the extratropical boundary of the Northern and Southern Hemisphere Hadley
cell is referred to as λN and λS respectively. λEq refers to the boundary between the Northern and
Southern Hemisphere cells.
These limits are computed for the winter cells only, as the winter cells are stronger than the
summer cells and may have greater consequence on climate. In Fig. 3.7, the equatorward λEq and
the poleward λN (λS) positions of the winter cells are displayed for all the analyzed AR4 simu-
lations, for DJF (JJA). Continuous and dashed lines show the positions of the winter Hemisphere
Hadley cells for each GCM during DJF and JJA. The interannual variability of each model for
the 1CO2 simulation is shown by the error bars. Quantitative values of the mean Hadley cell posi-
tions averaged among the AR4 model, and the standard deviation between the models is given in
Table 3.2.
For the CO2 simulation, the spread of the diagnosed Hadley cell position is large, but we can
not assess what model is better as no direct observations of the Hadley cells are available. The
inter-model standard deviation among the individual AOGCM is 1.6	and 0.9	for the extratropical
boundary of the DJF and JJA Hadley cell. The spread of the equatorward position between the
two cells is even larger with 2.3	and 1.8	for the standard deviation. The spread of λEq may come
from the bias affecting the shape and the position of the ITCZ among the AR4 models. But the
spread of λN and λS is less known ; the ability of the GCMs to simulate these value is linked to
the position of the jet stream.
The value of the DJF and JJA winter cell boundaries for 2CO2-TCR and 2CO2-STA is given
by triangles and circles respectively for each individual GCM on Fig. 3.7. Quantitative values
and relative changes compared to the 1CO2 simulation are reported in Table 3.2. We can see a
northward (southward) shift of the limits λN (λS), for DJF (JJA), which is consistent with the
features shown in Fig. 3.1. The descending branch of the JJA Hadley cell shows a more important
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FIG. 3.5  Time series of the maximum value of the mean meridional streamfunction among
the AR4 models, for DJF. The two black curves indicate the value for the pre-industrial control
simulation (1CO2), rst without any smoothing, and then smoothed with a 5 year running mean.
The dashed black curve show the linear regression curve. The gray curve indicates the same curves
but for the 2CO2 simulation. The thick dashed vertical line indicated the time of the stabilization
of the CO2 concentration. The time axis is arbitrary chosen for a beginning of the simulation at
the year 1860.
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FIG. 3.6  Same as Fig. 3.5 for JJA.
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TAB. 3.2  Hadley circulation characteristics of the AR4 multi-model ensemble mean : ψDJF and
ψJJA are the maximum absolute values of the mean meridional streamfunction, for the DJF and
JJA season. λN , λS and λEq are the positions of the Hadley cells. |λN − λEq| and |λS − λEq| are
the net width of the winter Hadley cells. The values are averaged values among the AR4 models.
For 1CO2, σ indicates the inter-model standard deviation. For 2CO2-TCR and 2CO2-STA, ∆
and σ(∆) indicate the variation ∆ compared to 1CO2 simulation and the inter-model standard
deviation of this variation, respectively.
1CO2 2CO2-TCR 2CO2-STA
Mean σ Mean ∆ σ(∆) Mean ∆ σ(∆)
ψDJF 1010 kg s−1 20.5 ± 3.0 19.7 -3.7% ± 2.4% 19.2 -3.4% ± 2.8%
ψJJA 1010 kg s−1 -22.0 ± 3.4 -21.0 -4.4% ± 5.2% -20.1 -4.9% ± 4.7 %
λN DJF 29.1	N ± 1.6	 29.5	N 0.4	Nwrd ± 0.3	 29.9	N 0.4	Nwrd ± 0.4	
λS JJA 29.4	S ± 0.9	 29.4	S 0.8	Swrd ± 0.3	 29.5	S 0.9	Swrd ± 0.3	
λEq DJF 13.1	S ± 2.3	 12.6	S 0.5	Nwrd ± 0.4	 12.4	S 0.6	Nwrd ± 0.4	
λEq JJA 15.2	N ± 1.8	 15.0	N 0.2	Swrd ± 0.6	 14.8	N 0.3	Swrd ± 0.6	
|λN − λEq| DJF 42.2	 ± 3.0	 42.1	 -0.1	 ± 0.5	 42.3	 -0.3	 ± 0.4	
|λS − λEq| JJA 43.7	 ± 2.4	 44.3	 +0.6	 ± 0.6	 44.3	 +0.5	 ± 0.6	
poleward shift than the DJF cell, and the poleward shift reaches 0.9	in JJA for 2CO2-STA. For
JJA, we note that most of the models show a poleward extension stronger than their interannual
variability. The two sequences of the 2CO2 simulation, 2CO2-TCR and 2CO2-STA, show similar
changes.
The boundary between the two Hadley cells (λEq) also shows a shift toward the equator,
and the winter Hadley cell penetrates less deeper into the summer Hemisphere. The shift of λEq
is in stronger in DJF than in JJA, and is about half a degree. However the changes of λEq are
less signicant as the models show a poor agreement in the value for the control simulation.
Furthermore, the changes are smaller than the interannual variability of each GCM (Fig. 3.7).
The width of the Hadley circulation can be computed |λN − λITCZ | (|λS − λITCZ |) for DJF
and JJA respectively. Results are given in Table 3.2. In 2CO2-STA, it reveals a widening of the
Hadley cells of 0.6	for JJA, and a weak shrinking of 0.3	for DJF. In JJA, a strong poleward shift of
the descending branch come together with a weaker shift of the ascending branch, and the Hadley
cell widens. In DJF, the subsiding branch shifts less than the ascending branch, resulting in a net
shrinking.
The results concerning the poleward shift agree well with the recent ndings of Lu et al.
(2007) who used the same parameter, the zero-value of the streamfunction, but in the CMIP3
scenario simulations. CO2 doubling simulations have thus the same characteristics as the scenario
simulations, in terms of the Hadley cell extension.
In summary, our results provide evidence that the Hadley cells extend poleward in the CMIP3
CO2 doubling simulations, and that the shift is more pronounced for the Southern Hemisphere.
Furthermore, our diagnostic of the equatorward boundary of the Hadley cell also reveals some
equatorward shift.
In the following, the mechanisms responsible for these changes are investigated using a more
advanced diagnostic methodology, applied to only one coupled model.
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FIG. 3.7  Latitudinal position of the Hadley cell (in degrees), as characterized by λN ,λS and λEq,
for each of the used AR4 models. The latitudinal position of the Northern (Southern) Hemisphere
winter DJF (JJA) Hadley cell is represented by continuous (dashed) vertical lines. The position of
λEq indicates the tropical end, and λN or λS indicate the extratropical end. Error bars represent
the standard deviation due to interannual variability. Results from 2CO2-STA and 2CO2-TCR are
given by a triangle and a circle respectively. The AOGCMs used correspond to the number shown
in the bottom. See Fig. 3.4 for the correspondence between numbers and model names.
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3.5 Mechanism of tropical circulation change in IPSL-CM4
3.5.1 The Hadley circulation change of the IPSL-CM4 AOGCM
The slow down of the atmospheric circulation is studied and quantied in this section. For
convenience, the analysis will be limited to only one coupled model e.g. the IPSL-CM4 coupled
model. We study rst the variation of the Hadley cells simulated by this model, as we need to
check whether the changes are similar to the AR4 multi-model mean.
The IPSL-CM4 AOGCM, use the Emanuel scheme (Emanuel, 1993) for parameterized convec-
tion, and a parameterization of cloudiness associated with cumulus convection (Bony and Ema-
nuel, 2001). The reader is referred to Hourdin et al. (2006) for an extensive description of the
parameterized physics of the atmospheric part of the IPSL-CM4 model. The point is that the para-
meterized physic is well validated on tropical climate, and that the use of IPSL-CM4 is appropriate
for tropical climate studies.
The sequence of the 2CO2 simulation used in this section 2CO2-STA’ is different from the
2CO2-STA, as the IPSL-CM4 AOGCM is studied after 300 years of stabilization at 2CO2 levels.
But the changes shown after 300 years of stabilization are similar to the one after 50 years of
stabilization (not shown).
The same diagnostics as the ones applied to the AR4 multi-model mean are used for the IPSL-
CM4 AOGCM. Figure 3.8 shows the IPSL-CM4 streamfunction for both the simulation 1CO2 (in
contour) and the difference 2CO2-STA’ minus 1CO2 (in color).
FIG. 3.8  Same as Fig. 3.1, but from IPSL-CM4 model. We note that the color scale is different
from Fig. 3.1 as the changes of IPSL-CM4 are stronger.
The 1CO2 streamfunction, and its variation with CO2 doubling, are shown by contour and
color shades in Fig. 3.8. The meridional streamfunction of 1CO2 is very similar to the multi-
model mean. Concerning the variation of the meridional streamfunction from 1CO2 to 2CO2-
STA’, IPSL-CM4 presents a behavior similar to the AR4 multi-model ensemble mean in JJA, while
being rather different in DJF. For JJA, the IPSL-CM4 mean meridional streamfunction weakens
between 10	S and 10	N, which is consistent with the weakening of the multi-model ensemble
mean streamfunction. Moreover, the changes of IPSL-CM4 are characterized by a dipole structure
around 30	S, consistent with the poleward extension of the winter Hadley cell. On the other hand,
IPSL-CM4 does not show any changes of the maximum streamfunction value, contrary to what
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FIG. 3.9  Zonal mean wind in m s−1, from IPSL-CM4 model. The value for the 1CO2 simulation
is shown in contour. The colors indicate differences between the 2CO2 STA’ and 1CO2 simulation.
TAB. 3.3  Same as table 3.2 but for the IPSL-CM4 AOGCM.
1CO2 2CO2-STA’
Mean Mean ∆
ψDJF 1010 kg s−1 17.4 17.3 -0.5%
ψJJA 1010 kg s−1 -20.0 -18.2 -8.6%
λN DJF 28.5 	N 28.6 	N +0.1	Northward
λS JJA 27.3 	S 28.9 	S +1.5	Southward
λEq DJF 9.7 	S 9.3 	S -0.4	Northward
λEq JJA 13.5 	N 12.9 	N -0.6	Southward
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was diagnosed in the other AR4 models. In Fig. 3.8, a clear strengthening of the circulation is
observed for the ascending branch around 0	N-5	N.
Results of the Hadley circulation strength and positions, for IPSL-CM4, are given in Tab. 3.3,
and compared with the other AR4 models (Tab. 3.2). The values for the 1CO2 simulation show
a reasonable agreement with the AR4 multi-model ensemble mean, however the Hadley cells
strength of IPSL-CM4 are somewhat weaker than in the other AR4 models. The extratropical
boundaries of the DJF and the JJA winter Hadley cell agree with the other AR4 models, but the
Hadley cells tend to be narrower than in the other models. The boundaries between the summer
and the winter cell are also closer from the equator compared to the other AR4 models. The default
was noted in the atmospheric component of the IPSL-CM4 model by Hourdin et al. (2006), which
noted that the jet positions were shifted equatorward compared to the ERA40 reanalysis dataset.
Then, the relative changes of IPSL-CM4 for the 2CO2-STA’ simulation are compared to the
changes of the 2CO2-STA simulation of the other AR4 mean. The JJA Hadley cell shows a wea-
kening of -8.6%, which is stronger than that of the other models, but the DJF Hadley cell shows
almost no changes -0.5%. Likewise, the poleward shift of the Hadley cell’s poleward position is
also strong for JJA, but no changes are diagnosed for DJF. The shifts of the equatorward position
are in good agreement with the other AR4 models.
In Tab. 3.2, the spread of the AR4 models is computed by the standard deviation of the AR4
models for the 1CO2 simulation and the differences with the CO2 doubling. The JJA changes of
IPSL-CM4 tends to be stronger than the other AR4 models but these changes fall into the spread
of the other AR4 models for most of the proxies. On the other hand, the DJF changes are weak,
and most of them do not fall into the AR4 model spread.
Figure 3.9 shows the zonal wind and its changes for IPSL-CM4. The zonal wind changes are
coherent with the Hadley circulation changes in extension. The Southern Hemisphere subtropical
jet is shifted poleward during the JJA simulation, as seen by the color dipole, while the DJF zonal
wind does not show any changes in its position.
Finally, the Hadley circulation of the IPSL-CM4 model shows different changes in poleward
extension and in intensity depending on the season. The JJA Southern Hemisphere Hadley cell
weakens and shifts poleward, although the DJF Northern Hemisphere cell does not change. The
use in austral winter (JJA) of the IPSL-CM4 AOGCM is therefore pertinent to describe at least
qualitatively climate change mechanisms which are likely to occur in most AR4 models. For boreal
winter (DJF), the changes induced by the greenhouse gases increase are different from the AR4
multi-model mean and are model-dependent. The causes of the specicity of the climate change
response in IPSL-CM4 are investigated in the following section.
3.5.2 Analysis of the variability in the tropospheric zonal momentum and heat bud-
get
To investigate the changes of the Hadley circulation strength and position more quantitatively,
we follow the methodology used by Seager et al. (2003). We compute the terms in the zonal-
mean zonal wind and temperature equation, dividing them into contribution from the zonal-mean
circulation, stationary waves, and transient eddies. The equation for the zonal wind is :
∂〈u〉
∂t
= −
(
〈v〉
a
∂〈u〉
∂φ
+ 〈ω〉
∂u
∂p
)
+
(
f +
〈u〉 sinφ
a cosφ
)
〈v〉
−
1
a cos2 φ
∂
∂φ
(
〈u∗v∗〉 cos2 φ
)
−
∂
∂p
〈u∗ω∗〉 −
1
a cos2 φ
∂
∂φ
(
〈u′v′〉 cos2 φ
)
−
∂
∂p
〈u′ω′〉 −D〈u〉
(3.1)
Here, angle brackets indicate a zonal mean, the asterisk indicates departure from the zonal
mean, overbars indicate a monthly mean, and primes indicate departure from the monthly means.
The variable u is the zonal wind, v the meridional wind, and ω the vertical pressure velocity ; a
is the radius of the earth, φ is latitude, p is pressure, f is the Coriolis parameter, and D〈u〉 is a
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damping. The rst term on the right-hand-side of Eq. (3.1) is the advection of the zonal-mean wind
by the mean meridional circulation, the second term is the Coriolis torque, the third and fourth
terms are forcings by momentum ux convergence within the stationary waves, and the fth and
the sixth terms are the forcing by momentum ux convergence within the transient eddies.
The temperature equation is :
∂〈T 〉
∂t
= −
〈T 〉
a
∂〈T 〉
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(3.2)
Where, T is the temperature, R is the gas constant, Cp the specic heat at constant pressure,
and 〈Q〉 is the diabatic heating (in units of J s−1). In Eq. (3.2), the rst and the second terms
on the right-hand-side of Eq. (3.2) are respectively the horizontal and vertical advection of the
zonal-mean temperature by the meridional circulation (〈δTADV h〉 and 〈δTADV v〉). The third, forth
and fth terms are the contribution of the stationary waves ( 〈δTSTA〉), the sixth, seventh and
eighth terms are the contribution of the transient eddies ( 〈δTTRS〉). The last term represents the
contribution from the diabatic heating ( 〈δTDIA〉).
Each of the terms in Eqs. (3.1) and (3.2) are computed using daily outputs from the IPSL-
CM4 coupled model, for 30 years of the simulations 1CO2 and 2CO2. Then, the monthly terms
are averaged over the DJF and JJA seasons. The 30 years of the 2CO2 simulation correspond to
the stabilized period 2CO2-STA’. The terms are computed at all pressure levels.
The variable 〈Q〉 is rst evaluated as a residual. As the direct diagnostics of the temperature
tendencies from the radiative and convective schemes are not provided is the IPSL-CM4 database,
we perform atmospheric only simulations with the atmospheric component of IPSL-CM4, i.e. the
GCM LMDZ4. These simulations use the climatological SST, sea-ice extension and greenhouse
concentration, from the coupled model IPSL-CM4, as illustrated by Li (2006). The simulations
were performed over the period 1CO2 and 2CO2-STA’. The simulations forced by the coupled
outputs are run over 30 years and averaged to reduce the differences with the coupled model due
to internal variability. The simulations forced by the coupled model are able to mimic the results of
the coupled model in terms of climatological precipitation and temperature in the midlatitudes and
tropics (not shown). The precipitation and the total radiative cooling of the atmospheric column
show respectively differences of 0.7% and 1.5% in the tropical region (dened by the latitudal
limits 30	N and 30	S), between the coupled and the forced simulation. Thus, we can reasonably
estimate the diabatic processes in the atmosphere through the outputs of forced simulations driven
by the coupled model. The radiative cooling 〈Q′R〉 and the convective heating 〈Q′C〉 terms are from
these atmospheric simulations forced by the coupled model.
Figure 3.10 shows the zonal mean zonal wind tendencies for the control simulation 1CO2,
at the 400 hPa height. In the winter cell the strongest zonal winds are found in the core of the
subtropical jet, located at the poleward edge of the descending branch. The zonal mean meridional
winds in the winter Hadley cell form a strong Coriolis torque. The Coriolis torque is stronger
at the poleward edge of the Hadley cells as the Coriolis parameter increases with latitude. The
momentum generated by the Coriolis torque, is cancelled by the momentum ux convergence
within the transient eddies and the stationary waves. The stationary wave momentum ux is weak
except for the Northern Hemisphere in the DJF season. In the descending branches, the mean
advection of momentum by the meridional circulation is strong. The mean advection is due to
vertical component of the mean advection, which transports the zonal wind from higher layers
of the atmosphere where the zonal wind is stronger. Thus, the vertical mean advection acts to
reinforce the zonal wind in the descending branches of the Hadley cells.
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FIG. 3.10  Tendencies of the zonal mean zonal wind (m s−1 day−1) due to Coriolis torque (COR),
mean advection (ADV), convergence of momentum within stationary waves (STA) and transient
eddies (TRS). The zonal wind tendencies are computed for DJF (left panel) and JJA (right panel),
in the model IPSL-CM4 for the pre-industrial control simulation 1CO2, at the 400hPa height.
For reference, the Hadley cells position are indicated by dashed lines : the thick dashed lines
give λN , λS and λEq and the thin dashed line give the latitude of the maximum and minimum
streamfunction.
FIG. 3.11  Same as Fig. 3.10 but for the differences between the stabilized CO2 doubling simu-
lation (2CO2-STA’) and the control simulation 1CO2.
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Figure 3.11 gives the changes of the tendencies in the zonal mean zonal wind for the CO2
doubling. The changes are important only in the Southern Hemisphere, as the zonal mean wind
and the Hadley cells shifts show only weak changes in the Northern Hemisphere (Fig. 3.9). The
weakening of the zonal mean zonal wind at the poleward edge of the Southern Hemisphere Hadley
cell, is driven by the convergence of momentum in the transient eddy, and to a lesser extent by the
advective terms. Both terms explain the decrease of the zonal mean zonal wind between 20	S and
40	S, the Coriolis torque being a damping factor of theses changes.
The mechanisms driving the changes in the Hadley cell extension can be described following
the sequences of Seager et al. (2003). In IPSL-CM4, the SSTs (Sea Surface Temperature) warm
more at 30	S than at 50	S. Thus, the SST meridional gradient, by the thermal wind relationship,
tends to increase the zonal wind shear between 40	S and 50	S. These changes come together
with strong changes in the convergence of momentum in the transient eddy. The transient eddies
changes decrease the mean zonal wind while the Coriolis torque and in the mean vertical advection
of momentum damp this effect. An increase in the Coriolis torque means a stronger zonal mean
meridional wind, and a stronger vertical advection means stronger vertically subsiding motions.
Thus, following the mechanism illustrated in Seager et al. (2003), between 30	S and 40	S, the
strengthening of the Hadley cell, and the poleward extension, is eddy-induced.
In the northern hemisphere, for DJF, IPSL-CM4 does not show any changes in the extension
of the Hadley cell. The subtropical jet strengthens in Fig. 3.9, but the eddies do not change in the
Northern Hemisphere. As the major difference between the northern and the southern Hemisphere
is the presence of continent, we suggest that a weaker coupling of the atmosphere and the ocean
in the Northern Hemisphere, may shut down a feedback loop between the surface ux and the
tropospheric eddies. More investigation are needed to conrm this mechanism.
FIG. 3.12  Tendencies of the Zonal mean temperature (hPa day−1) due to mean advection (ADV),
heat convergence within stationary waves (STA), heat convergence within the transient eddies
(TRS), and diabatic heating (DIA). The temperature tendencies are computed for DJF (left panel)
and JJA (right panel), in IPSL-CM4 for the pre-industrial control simulation 1CO2, at the 500hPa
height. For reference, the geometry of the Hadley cell is given by thick and thin dashed lines, as
in Fig. 3.10.
Figure 3.12 shows the zonal mean temperature tendencies diagnosed by Eq. (3.2). In the as-
cending branch of the Hadley cells, there is a strong cancellation between the diabatic heating and
the vertical advection, all other terms being negligible. In the descending branches, the diabatic
heating and the vertical advection also strongly cancel each other, but the heat convergence in the
stationary waves and in the transient eddies also drives the vertical mean temperature advection.
The stationary waves and transient eddies terms are particularly important at the poleward edges of
the Hadley cells. The mean horizontal temperature advection is negligible. The heat convergence
in the stationary wave is only important in the Northern Hemisphere for the DJF season.
As the mean vertical wind results from the diabatic heating and the poleward heat ux within
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stationary waves and transient eddies, we write the zonal mean vertical wind as a function of the
different temperature tendencies. The zonal mean vertical wind is
〈ω〉 =
1
〈Sp〉
(〈δTADV h〉+ 〈δTSTA〉+ 〈δTTRS〉+ 〈δTDIA〉) (3.3)
Here, 〈Sp〉 is the zonal mean static stability parameter, dened as
〈Sp〉 =
∂〈T 〉
∂p
−
R〈T 〉
Cpp
= −
〈T 〉
〈θ〉
∂〈θ〉
∂p
(3.4)
The static stability parameter Sp is proportional but not equal to the Brunt Väisälä frequency,
the buoyancy frequency of dry air. Sp is a measure of the dry static stability of the atmosphere.
The changes during the CO2 doubling are investigated by a linearization of Eq. (3.3).
∆〈ω〉 ≈ −
∆〈Sp〉
〈Sp〉1CO2
〈ω〉1CO2 +
∆〈δTADV 〉
〈Sp〉1CO2
+
∆〈δTSTA〉
〈Sp〉1CO2
+
∆〈δTTRS〉
〈Sp〉1CO2
+
∆〈δTDIA〉
〈Sp〉1CO2
(3.5)
Here, 1CO2 denotes the mean value for the control simulation 1CO2 where greenhouse gases
are set to their pre-industrial concentration, and ∆ denotes the differences between the CO2 dou-
bling simulation 2CO2 and the control simulation 1CO2.
FIG. 3.13  Changes in the zonal mean vertical pressure velocity (hPa day−1) in the stabilized CO2
doubling simulation (2CO2 STA’), induced by mean meridional advection (ADV), heat conver-
gence within stationary waves (STA), heat convergence within transient eddies (TRS), diabatic
heating (DIA) and static stability (Sp). The changes of the zonal mean vertical pressure velocity
are indicated with a thick line. The different components of the vertical wind changes are compu-
ted for DJF (left panel) and JJA (right panel), in IPSL-CM4, at the 500hPa height. For reference,
the geometry of the Hadley cell by thick and thin dashed lines, as in Fig. 3.10.
Figure 3.13 shows the changes of the zonal mean vertical pressure induced by the different
terms of Eq. (3.5). As the heat convergence within the stationary waves and the transient eddies
are important only in the subsiding branches of the Hadley cells, the processes are somewhat
different in the ascending and subsiding branches.
In the subsiding branch, the weaker transient eddies heat convergence and the dry static stabi-
lity increases. These changes strongly weaken the subsidence, while the stronger radiative cooling
in the troposphere acts as a damping.
Previous GCM studies (Knutson and Manabe, 1995; Sugi et al., 2002), demonstrated that the
balance between the strong dry static stability increase, and the weaker radiative cooling increase,
is responsible for the global decrease of the atmospheric circulation.
In response to global warming, one of the most important changes in both the DJF and JJA
seasons is the increase of the dry static stability. In the tropics, the dry static stability is reasonably
3.5. MECHANISM OF TROPICAL CIRCULATION CHANGE IN IPSL-CM4 75
xed by the moist lapse rate. As the water vapor loading of the atmosphere increases exponentially
with temperature following the Clausius-Clapeyron equation, the moist lapse rate changes induces
a stronger warming in the upper layer of the tropical troposphere than in the lower layers. As the
temperature is horizontally very homogeneous in the tropics, the dry static stability varies in a
similar manner in both the upward and downward branches of the Hadley cells.
In the ascending branch of the Hadley cell, the dry static stability also weakens the vertical
velocity but the diabatic heating change is less clear. The latent heating increases between 10	S
and 5	N, but decreases between 5	N and 10	N, therefore, the net effect on the ascending branch is
unclear.
The changes in the subsiding branch of the Hadley cell drives the changes in the ascending
branch. In the ascending branch, the diabatic heating changes are the result of the latent heating
and the radiative heating changes. To satisfy mass conservation, the ascending mass ux in the
ascending branch need to decrease, although the latent heat increases as the global hydrological
cycle increases under global warming (Held and Soden, 2006).
In the following section, we try to diagnose the effect of each of the terms of Eq. (3.5), sepa-
rately averaged over the ascending and the subsiding branches, to compare the integrated changes
of each terms in both situations.
3.5.3 Hadley circulation changes diagnosed by the temperature equation
An approach is built to diagnose the change in the Hadley cell using the proxy of the Hadley
circulation strength dened in the previous section. The mean meridional streamfunction ψ is
dened as :
〈ω〉 = −
g
2pia2 cosφ
∂ψ
∂φ
(3.6)
〈v〉 =
g
2pia cos φ
∂ψ
∂p
(3.7)
Most of the studies use the zonal mean meridional wind 〈v〉 to compute the mean meridional
streamfunction. As the vertical wind in the GCM is usually diagnosed through the mass conser-
vation equation, the use of vertical wind implies more interpolations. Nevertheless, we found that
the use of vertical wind to compute the streamfunction gives fairly similar values for the position
of the Hadley cells.
In order to investigate the link between the vertical pressure velocity and the Hadley cells, we
compute the mean meridional streamfunction using the zonal mean vertical pressure velocity 〈ω〉.
We compute the positions of the winter Hadley cell, λN and λEq (DJF), and λS and λEq (JJA).
The separation between the ascending and the subsiding branches is provided by λmax and λmin,
the latitude where the streamfunction is maximum and minimum, for DJF and JJA respectively.
Then, we integrate between the two boundaries corresponding to each branch of the winter Hadley
cells. For instance, in the DJF winter hemisphere ascending branch,
max (|ψ|) =
∫ λmax
λN
2pia2
g
〈ω〉 cosφdφ (3.8)
We note that our analysis is performed on the winter Hadley cell, and not on the summer cell,
as we intend to investigate the maximum value of the streamfunction, located in the winter cell.
We derive the Hadley cell strength from Eq. (3.3) by an integral of the vertical velocities over
the area covered by the subsiding branches of the Hadley cells.
The area covered by the Hadley cells, is dened by the mean meridional streamfunction using
the vertical velocity. The mean meridional streamfunction is computed using
ψ =
∫ φ
−pi
2pia2
g
〈ω〉 cos φdφ (3.9)
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The position of the winter Hadley cell is given by the latitudes where the streamfunction is
zero, found with horizontal interpolation. We nd the limits λN and λEq for the equatorward and
the poleward limits of the Hadley cells for DJF. In the case of DJF, the latitude λmax, where the
streamfunction is maximum, is computed to delimit the ascending and the subsiding branches
within the winter Hadley cell. Figure 3.14 gives an illustration of the Hadley cell geometry for
DJF.
Likewise, we can nd the position of the winter Hadley cell for JJA with the latitudes λS , λEq
and λmin.
FIG. 3.14  Description of the DJF Hadley cell, and separation between the ascending and the
subsiding branches. The areas covered by the ascending and descending branches are noted Au
and Ad.
For DJF, one can nd the Hadley cell strength with integration over the subsiding branch :
max (|ψ|) =
∫ λmax
λN
2pia2
g
〈ω〉 cosφdφ (3.10)
Or, with integration over the ascending branch :
max (|ψ|) =
∫ λEq
λmax
2pia2
g
〈ω〉 cos φdφ (3.11)
In the following, for simplicity, our methodology is illustrated only to the DJF winter Hadley
cell subsiding branch.
First, we substitute the value of the zonal mean vertical wind of Eq. (3.3),
∫ λmax
λN
2pia2
g
〈ω〉 cosφ dφ =
∫ λmax
λN
1
Sp
2pia2
g
(δTADV + δTSTA + δTTRS dφ+ δTDIA) cosφdφ
(3.12)
At the rst order, Sp is uniform and equal to Sp|d in the descending branch, so
max (|ψ|) =
∫ λmax
λN
2pia2
g 〈δTADV 〉 cosφ dφ
Sp|d
+
∫ λmax
λN
2pia2
g 〈δTSTA〉 cosφ dφ
Sp|d
+
∫ λmax
λN
2pia2
g 〈δTTRS〉 cosφ dφ
Sp|d
+
∫ λmax
λN
2pia2
g 〈δTDIA〉 cosφ dφ
Sp|d
+ o(max (|ψ|)) (3.13)
Here, the small term o(max (|ψ|)) is a consequence of deviation of Sp from a uniform value
equal to Sp|d. We can show that the hypothesis of a uniform dry static stability is reasonable for
the tropics.
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Then,
max (|ψ|) =
〈δTADV 〉|dAd
Sp|d
+
〈δTSTA〉|dAd
Sp|d
+
〈δTTRS〉|dAd
Sp|d
+
〈δTDIA〉|dAd
Sp|d
+ o(max (|ψ|))
(3.14)
Here, the average over the descending branch, dened between λN and λmax, is indicated by
the vertical bar followed by a subscript d. Ad is the area of the subsiding branch computed as :
Ad =
∫ λmax
λN
2pia2
g
cosφdφ (3.15)
Here, Au and Ad are the net area covered by the ascending (subsiding) branch of the Had-
ley circulation. The averaging over the ascending and subsiding branches of the winter Hadley
cells are indicated by vertical bars with subscripts u (upward) and d (downward) respectively. For
instance, Sp|u is the mean dry static stability in the ascending branch of the Hadley cell.
The rst term of Eq. (3.14) is the effect of horizontal advection of temperature on the mean
meridional circulation. The second and the third terms are the effects of heat convergence in the
stationary waves and transient eddies respectively. The fourth term represents the effect of diabatic
heating. We can demonstrate that the last term, o(max (|ψ|)), is a small residual term reecting
the small departure of the static stability from a constant value in the winter Hadley cell. Then, the
effect of diabatic heating (ψDIA) is divided into a radiative (ψRad) and a convective (ψCon) part,
using the decomposition of the total diabatic heating into convective heating and radiative cooling
(〈Q〉 ≈ 〈Q′R〉+ 〈Q′C〉).
Figure 3.15 shows the different terms of Eq. (3.14), separately for the ascending and des-
cending branches of the winter Hadley cell, at the 500 hPa height. The upward mass ux in the
ascending branch of the Hadley cell, diagnosed from the vertical wind is 17.9 (19.6) 1010 kg s−1
for DJF (JJA). These values show a good agreement with the winter-hemisphere maximum abso-
lute streamfunction computed from the meridional wind shown in Tab. 3.3. We also verify that the
mass circulation diagnosed in the Hadley cell forms a closed system : the net ascending mass ux
found in the ascending branch of the Hadley cell is almost equal to the subsiding mass ux found
in the subsiding branch with differences smaller than 0.2%.
Over the ascending branch of the Hadley cell, the mass ux closely follows the value given by
the diabatic heating term. Over the subsiding branch of the Hadley cell, the stronger forcing is the
diabatic heating but the transient eddy and the stationary eddies heat divergences provide also one
third (quarter) of the cooling for the descent of air for DJF (JJA).
In Fig. 3.15, we show with the striped bars the values of mass ux induced by radiative cooling
and convective heating, using outputs of forced atmospheric simulation by the coupled model.
Over the ascending branches, the latent heat has the strongest contribution to the total diabatic
heating, and the radiative cooling tends to decrease the contribution of the diabatic heating in the
mass ux. In the subsiding branches, only little convection is found, and the subsidence mainly
results from radiative cooling.
In the subsiding branch, the convection results form the zonal asymmetries of the ITCZ, and
this convection decreases the subsiding mass ux. At last, we note that the two seasons DJF and
JJA are very similar, except for the stationary waves that are negligible in the JJA Hadley cell.
We linearize Eq. (3.14), as long as the change of each values of Eq. (3.14) are small, we can
write the change in the Hadley circulation strength as a result of each changes in the atmosphere :
∆max (|ψ|)
max (|ψ|)
=
∆ψSp︷ ︸︸ ︷
−
∆Sp|u(d)
Sp|u(d)
+
∆ψA︷ ︸︸ ︷
∆Au(d)
Au(d)
+
∆ψADV︷ ︸︸ ︷
∆δTADV |u(d) +
∆ψSTA︷ ︸︸ ︷
∆δTSTA|u(d) +
∆ψTRS︷ ︸︸ ︷
∆δTTRS |u(d) +
∆ψDIA︷ ︸︸ ︷
∆δTDIA|u(d)
δTADV |u(d) + δTSTA|u(d) + δTTRS |u(d) + δTDIA|u(d)
(3.16)
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FIG. 3.15  Histogram of the different terms involved in the mean meridional circulation strength
ψ, in IPSL-CM4. The upward and downward parts correspond to the ascending and subsiding
branches of the winter Hemisphere Hadley cell. ψADV , ψSTA, ψTRS and ψDIA correspond to the
effects of horizontal advection, heat ux convergence within stationary waves, heat ux conver-
gence within transient eddies, and diabatic heating respectively. o(ψ) is the residual of our de-
composition. ψRad and ψCon respectivly correspond to the effect of the radiative and convective
parts of the diabatic heating diagnosed in the forced simulations that mimic the coupled model
IPSL-CM4. Upper panel in for DJF, lower panel for JJA.
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FIG. 3.16  Histogram of the different terms involved in the change of the mean meridional circula-
tion strength (∆ψ) during the CO2 doubling simulation (2CO2 STA), in IPSL-CM4. The upward
and downward parts correspond to the ascending and subsiding branches of the winter Hemis-
phere Hadley cell. ∆ψSp, ∆ψADV , ∆ψSTA, ∆ψTRS and ∆ψDIA correspond to the effects of
dry static stability, horizontal advection, heat ux convergence within stationary waves, heat ux
convergence within transient eddies, and diabatic heating respectively. o(∆ψ) is the residual of the
decomposition. ∆ψRad and ∆ψCon correspond to the effect of the radiative and convective part
of the diabatic heating diagnosed in forced simulations that mimic IPSL-CM4. Upper panel in for
DJF, lower panel for JJA.
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Similar computation are performed for the DJF winter Hadley cell ascending branch, and for
the JJA winter Hadley cell ascending and subsiding branch.
Figure 3.16 shows the different terms of Eq. (3.16), at 500 hPa, for the two seasons DJF and
JJA. The Hadley circulation changes at 500hPa show a 0.5% and 10.9% weakening for DJF and
JJA, which are similar to the ones illustrated in Tab. 3.3.
Using Eq. (3.16), we are able to decompose the changes in the atmosphere that explain the
Hadley circulation changes.
The robust mecanisms already demonstrated by Knutson and Manabe (1995); Sugi et al.
(2002) are diagnosed. First, the dry static stability shows a strong increase in IPSL-CM4 which
weakens the Hadley cells, for DJF and JJA. Then, the tropospheric radiative cooling increases due
to higher water vapor loading of the troposphere. The stronger radiative cooling tend to induce
stronger subsiding velocities in the subsiding branch, and weaker updraft in the ascending branch.
But the radiative cooling changes are weaker than the dry static stability changes, therefore the
Hadley circulation weakens.
Figure 3.16 shows than other terms, less investigated, have also a strong contribution to the
Hadley circulation change. The areas covered by the ascending and the subsiding branches show
strong changes. During the CO2 doubling simulation, the ascending branch of the winter Hadley
cell is narrower and the subsiding branch is wider. Part of theses changes are the results of the
change in the net width of the Hadley cell. But the largest part of the areas changes are due to the
changes relative area of each branch. The changes in the relative fraction between the ascending
and descending branch are responsible for a weakening of the mass ux in the ascending branch,
and a strengthening in the subsiding branch.
The latent heating reveals striking changes, for the two seasons DJF and JJA. For DJF, the
latent heating strongly increases (+38%) in the ascending branch of the Hadley cell. For JJA,
latent heating also increases (+10%), even if the increase is smaller than the DJF changes. The
latent heating in the atmosphere is usually regarded as a consequence of the dynamic changes,
as the convection is in quasi-equilibrium with its environment Emanuel et al. (1994). The latent
heating varies to adjust to mass circulation changes induced in the subsiding branch. For DJF, as
the subsiding branch is wider, the mass ux in the subsiding branch is unchanged. Therefore, the
latent heat ux needs to increase to cancel the effects of the dry static stability and area change.
During JJA, stronger latent heating is found in the subsiding branch, as the ITCZ have stronger
zonal asymmetries. During JJA and in the subsiding branch, the latent heating is responsible for a
strong weakening of the Hadley cell. On the other hand for DJF, the latent heating is unchanged
in the subsiding branch.
Furthermore, in the subsiding branches, the stationary waves and the transient eddy heat ux
convergences are weaker in the global warming simulation, as the equator-to-pole surface tempe-
rature gradient decreases. The weakening of the heat transport corresponds to a weakening of the
Hadley cell of -8% and -4%, for DJF and JJA.
Finally, we check the validity of our diagnostic by the residual term in Fig. 3.16. The errors
in Eq. (3.16) come from either deviations of the static stability from a uniform value in the winter
Hadley cell, or errors in the linearization of the changes. Except for DJF in the ascending branch,
the residual is smaller than 2%, therefore our diagnostic method is well valid. And the residual term
is always weak compared to the other terms. For the ascending branch during DJF, the linearization
is not accurate as the diabatic changes are no longer small, which results in a rather strong residual
(6%).
With our decomposition calculation, we reach to the conclusion that the weakening of the
mean meridional circulation is driven by the subsiding branch of the Hadley cell. For JJA, the
weakening is a result of (1) the increase of dry static stability that overcome the stronger radiative
cooling in the subsiding zones ; (2) stronger convection located in the subsiding branch (3) the
decrease of the transient eddies heat convergence. Then, the subsiding branch windens, and the
ascending branch shrinks which decreases the weakening of the Hadley cell. The latent heating
changes to determine the mass circulation in the ascending branch.
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For DJF, the anomalous changes compared to the JJA season is a result of the absence of
changes in the convection in the subsiding branch. Moreover, a very strong widening of the sub-
siding branch strengthens the subsidence, and cancel the weakening due to dry static stability
increase. The geographical occurrence of convection changes during DJF, and these changes were
demonstrated to overcome the impact of the other changes in the troposphere.
3.6 Discussion
In the model IPSL-CM4, the poleward shift of the JJA winter cell is investigated with the
momentum budget equation. We demonstrated that a poleward shift in the transient eddy ux
momentum convergence governs the poleward extension of the Hadley cell. The question remains
as whether the transient eddies changes are a consequence of the surface SST or the cause. Previous
studies (Chen and Held, 2007; Chen and Zurita-Gotor, 2008) suggest that the increase of the
eastward phase speed in the upper troposphere eddies can explain the shift of the eddy momentum
convergence during global warming. Seager et al. (2003) demonstrated that the eddies structures
changes induce the mean meridional circulation changes during El Niæo Southern Oscillation, in
the reanalysis, and in a spherical quasigeostrophic model. The poleward shift of the Hadley cells
has also been diagnosed in simplied GCM, such as aqua-planets simulation by Frierson et al.
(2007a). Therefore, we believe that part of the response in the transient eddies changes is induced
in the atmosphere, and that our results should be independant of the model used. Nevertheless,
we show that in IPSL-CM4, the poleward shift was negligible in Northern Hemisphere winter.
In IPSL-CM4, we suggest that part of the shift is amplied by Ocean/Atmosphere coupling in
Southern Hemisphere, while it is damped in the Northern Atmosphere.
The changes in the strength of the Hadley cell in IPSL-CM4 are successfully explained by the
thermodynamical changes in the atmosphere. For JJA, the weakening of the tropical circulation is
explained by the dry static stability changes in the subsiding branch of the Hadley cell, while the
diabatic heating acts to decrease this weakening by stronger radiative cooling. This mechanism is
well known in models Knutson and Manabe (1995); Sugi et al. (2002), and seems to be a robust
consequence of global warming on the large scale tropical circulation.
However Held and Soden (2006); Vecchi and Soden (2007) studied the upward mass ux
spatial variance and showed that the stationary eddy component of the variance was mainly res-
ponsible for the decrease in the variance of the upward vertical velocity. They conclude that the
Hadley circulation is less affected by climate change than the longitudinal circulation such as the
Walker circulation. Indeed, we showed in section 3 that Hadley cells of the AR4 models weakens
by about 4%, and Vecchi and Soden (2007) showed a strong decrease of the global mean ascen-
ding mass ux, with a range of 10%-20% by the year 2001 of the A1B scenario simulation. In
the preceding section, we diagnosed the processes in the Hadley circulation that may explain this
unexpected small weakening of the Hadley cells. In particular, the changes in the relative area
of the ascending and subsiding zones is demonstrated to decrease the weakening of the Hadley
cells. Thus, our result conrm a spatial reorganization of convection occurrence shown in Held
and Soden (2006); Vecchi and Soden (2007).
The changes in the areas of the two branches of the tropical circulation were shown to have an
effect in simple box representation of the tropics Pierrehumbert (1995); Larson et al. (1999); Bel-
lon et al. (2003). In IPSL-CM4, we showed that the ascending branch shrinks, while the subsiding
branch widens. As the JJA Hadley circulation changes of IPSL-CM4 are similar to the mean of
the AR4 models, we suggest that similar mechanisms may act in other AR4 models.
The anomalous Hadley circulation changes for DJF in IPSL-CM4, corresponds to a very strong
windening (shrinking) of the descending (ascending) branch, which overcomes the effect of dry
static stability in the subsiding branch of the Hadley cell. As the ascending is narrower, the latent
heating strongly increases to adjust the overturning mass circulation. If we assume that the convec-
tion and the latent heating are in quasi-equilibrium, these changes may reect different changes in
the surface properties between the Northern and Southern Hemisphere. The surface properties as
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the SST, the surface heat ux, or the evaporation, are determined by ocean/atmosphere coupling in
coupled models. This coupling could be responsible for the different changes in the surface condi-
tion during DJF and JJA. However, the changes diagnosed for DJF are strongly model-dependent,
and we have shown that IPSL-CM4 does not represent the changes other AR4 models for that
season.
Lastly, the changes in the poleward position and in the Hadley circulation strength are somew-
hat related. For example, IPSL-CM4 shows no changes in term of strength and extension in the
2CO2 simulation for DJF. On the other hand, the JJA changes show a strong poleward shift accom-
panied by a strong weakening. As the Hadley cells transport the momentum that contributes to the
jet location, we suggest that, because the Hadley cells are weaker, less momentum are transpor-
ted via the mean meridional component of the momentum transport. Therefore, the transient and
stationary components of the momentum transport need to increase their strength to equilibrate
the momentum budget, a mechanism which widens the Hadley cells. More investigations need to
be done in order to understand if the changes in the Hadley cells extension drive the Hadley cell
intensity, or if the changes in intensity are more robust than the poleward extension.
3.7 Diagnostics complémentaires sur la circulation de Hadley des
GCMs couplés
3.7.1 Introduction
Nous avons choisi de rassembler dans cette section des diagnostics complØmentaires sur l’in-
tensitØ et l’extension de la circulation de Hadley dans les modŁles couplØs de l’AR4.
Pour chercher des biais dans les modŁles couplØs, on a comparØ les modŁles couplØs aux
diffØrentes rØanalyses ERA40, NCEP et NCEP2. Les vents donnØs par les rØanalyses sont à priori
proche de la rØalitØ, comme les rØanalyses assimilent les donnØes au sol et les radiosondages. La
comparaison des GCMs couplØs avec les rØanalyses permet donc de diagnostiquer des Øventuels
biais.
Ensuite, la rØponse transitoire du changement des circulations de Hadley, lors d’une augmen-
tation de la concentration des gaz à effet de serre, est briŁvement abordØe.
3.7.2 Comparaisons de la circulation de Hadley des AOGCMs et des réanalyses
IntensitØ des circulations de Hadley
L’intensitØ de la circulation de Hadley a ØtØ mesurØe pour l’ensemble des modŁles AR4 (voir
section ??), par le maximum de la fonction de courant. Nous utilisons la simulation 1CO2 de
contrôle prØindustriel. Dans la simulation 1CO2, les concentrations atmosphØriques des gaz à effet
de serre sont proches de celles du climat actuel. Par consØquent, la simulation 1CO2 peut Œtre
utilisØe comme un analogue du climat actuel.
La Fig. 3.17 compare l’intensitØ de la circulation de Hadley des AOGCMs aux rØanalyses.
L’intensitØ de la circulation de Hadley est mesurØe par les minima et maxima de la valeur absolue
de la fonction de courant ψ. La Fig. 3.17 donne l’intensitØ de la cellule de Hadley de l’hØmisphŁre
d’hiver :
 pour DJF en abscisse,
 pour JJA en ordonnØe.
Chaque AOGCM est reprØsentØ par un point. Les valeurs pour les trois jeux de rØanalyses NCEP,
NCEP2 et ERA40 sont indiquØes en noir.
On retrouve les rØsultats de la section 3.4, à savoir que les AOGCMs montrent peu d’accord
entre eux dans la valeur de l’intensitØ de la circulation de Hadley. Dans la Fig. 3.17, les AOGCMs
ayant la circulation de Hadley la moins intense sont situØs dans le cadran en haut à gauche, tandis
que les modŁles simulant la circulation de Hadley la plus intense sont situØs en bas à droite. On
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FIG. 3.17  IntensitØ de la circulation de Hadley des AOGCMs de l’AR4, le maximum d’intensitØ
de la fonction de courant pour DJF, ψDJF , est donnØ en fonction du maximum d’intensitØ pour
JJA, ψJJA. L’Øcart type des variations interannuelles est donnØ par les lignes horizontales et verti-
cales pour DJF et JJA respectivement. A partir de la simulation 1CO2 (contrôle prØindustriel) des
modŁles AR4.
voit assez nettement que si la circulation de Hadley est forte pour JJA, alors elle est de mŒme forte
pour DJF.
Sur la Fig. 3.17, les variations interannuelles sont donnØes par les lignes verticales et hori-
zontales, pour JJA et DJF respectivement. On constate que la dispersion entre les modŁles est bien
plus forte que la variabilitØ interannuelle de chaque modŁle. Les variabilitØs interannuelles comme
ENSO ne sont donc pas à l’origine de la forte dispersion des modŁles.
Les deux jeux de rØanalyses les plus rØcents, NCEP2 et ERA40, montrent des valeurs assez
fortes pour l’intensitØ de la circulation de Hadley :
 Pour JJA, ERA40 et NCEP2 donnent une intensitØ de 27.0 1010 kg.s−1,
 Pour DJF, ERA40 et NCEP2 donnent des intensitØs de 20.5 et de 22.5 1010 kg.s−1 respec-
tivement.
Pour DJF, les rØanalyses les plus rØcentes ERA40 et NCEP2 diffŁrent de 10%. L’intensitØ de la
circulation de Hadley, pourtant primordiale pour des Øtudes climatiques, est donc encore largement
incertaine, et l’incertitude sur l’intensitØ de la circulation de Hadley est de l’ordre de 10%.
Les rØanalyses NCEP, moins rØcentes, montrent une circulation de Hadley relativement faible.
Si maintenant on compare les AOGCMs aux rØanalyses NCEP2 et ERA40 :
 les AOGCMs ont tendance à donner des intensitØs trop faibles, ce qui est particuliŁrement
marquØ en JJA,
 les biais pour un mŒme AOGCM, en terme de circulation de Hadley, sont de mŒme signe
dans les deux saisons DJF et JJA.
Regardons maintenant l’extension des cellules de Hadley.
Extension des circulations de Hadley
L’extension des cellules de Hadley est mesurØe par la latitude oø la fonction de courant mØ-
ridienne ψ s’annule, de la mŒme maniŁre que dans la section 3.4. L’extension des cellules est
appelØe :
 λN pour l’extension vers le nord de la cellule de Hadley d’hiver borØal (DJF)
 λS pour l’extension vers le sud de la cellule de Hadley d’hiver austral (JJA).
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FIG. 3.18  Extension en latitude de la circulation de Hadley des AOGCMs de l’AR4, l’extension
vers le nord, λN , pour DJF, est donnØe en fonction de l’extension vers le sud λS pour JJA. L’Øcart
type des variations interannuelles est donnØ par les lignes horizontales et verticales pour DJF et
JJA respectivement. A partir de la simulation 1CO2 (contrôle prØindustriel) des modŁles AR4.
La Fig. 3.18 est identique à la Fig. 3.17, mais diagnostique l’extension vers les pôles des
cellules de Hadley dans les hØmisphŁres d’hiver. Le cadran en haut à gauche donne les AOGCMs
ayant des cellules de Hadley les moins Øtendues. En revanche, le cadran en bas à droite donne les
AOGCMs ayant les cellules les plus Øtendues.
On conrme d’abord les rØsultats de la section 3.4 :
 les AOGCMs montrent peu d’accord entre eux dans l’extension des cellules de Hadley,
 L’extension des modŁles varient entre 27	et 33	(27	et 30	) pour la cellule d’hiver borØal
(austral).
 Les AOGCMs montrent plus d’accord pour l’extension de la cellule de Hadley de l’hØmi-
sphŁre Sud que pour celle de l’hØmisphŁre Nord.
 Les variations interannuelles n’expliquent pas la forte dispersion des AOGCMs.
De plus, on voit que les AOGCMs sont situØs sur une mŒme ligne dans la Fig. 3.18. Pour un
mŒme GCM, l’extension de la cellule d’un hØmisphŁre se retrouve donc avec une assez bonne
prØcision dans l’autre hØmisphŁre. Le mØcanisme contrôlant l’extension des cellules des Hadley
nous apparaît donc robuste. L’Øtude des mØcanismes contrôlant l’extension de la circulation de
Hadley semble donc prometteuse pour interprØter les biais des AOGCMs.
Si on compare les AOGCMs aux jeux de rØanalyses NCEP, NCEP2 et ERA40 :
 Pour JJA, les cellules de Hadley des modŁles ont une extension assez cohØrente avec les
rØanalyses.
 Pour DJF, les AOGCMs ont tendance à montrer une cellule de Hadley trop Øtroite.
Localisation des limites des cellules de Hadley
Les extensions des cellules de Hadley des modŁles couplØs ont des valeurs trŁs variables. Or,
on peut penser qu’il existe des biais trŁs forts localement. Nous avons donc choisi de regarder pour
une longitude donnØe la position des cellules de Hadley.
La fonction de courant mØridienne donnant la circulation de Hadley n’est dØnie que en
moyenne zonale. Pour regarder localement les limites de la circulation de Hadley, nous avons donc
choisi de regarder les vitesses verticales. Dima and Wallace (2003) proposent comme dØnition
des positions des cellules, les latitudes moyennes des circulations ascendantes et descendantes :
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λ′N(S) =
∫ 45(0)
0(−45)(λ[ω500]−)dλ∫ 45(0)
0(−45)([ω500]−)dλ
(3.17)
λ′Eq =
∫ 25
−25(λ[ω500]+)dλ∫ 25
−25([ω500]+)dλ
(3.18)
Ici, [ω500]+ ([ω500]−) indique la vitesse verticale en coordonnØes pression, à 500hPa, les cro-
chets indiquent la moyenne zonale, la barre du dessus indique la moyenne mensuelle et l’indice
+ (−) indique que l’on prend que les valeurs positives (nØgatives) de [ω500]. λ indique la lati-
tude. λ′N (λ′S) est la position en latitude de la branche subsidente de la circulation de Hadley dans
l’hØmisphŁre Nord (Sud). λ′Eq est la position en latitude de la branche ascendante des cellules de
Hadley.
FIG. 3.19  Localisation des branches ascendantes et subsidentes de la circulation de Hadley
dØnies selon les Éqs. 3.17 et 3.18. La moyenne multi-modŁle est indiquØe en noir. La zone grisØe
est l’Øcart type entre les AOGCMs de l’AR4. Les lignes rouges, vertes et bleues sont les rØsultats
pour les jeux de rØanalyses ERA40, NCEP et NCEP2. En haut pour DJF, en bas pour JJA.
La dØnition proposØe par Dima and Wallace (2003) prØsente l’avantage de localiser sur une
carte les positions des branches ascendantes et subsidentes moyennes de la circulation de Hadley.
Cependant, les positions des cellules de Hadley λ′N , λ′S et λ′eq sont diffØrente de l’extension des
cellules donnØe par la latitude oø la fonction de courant s’annule, donnØe avec nos notations par
λN , λS et λeq.
 La position des branches subsidentes (λ′N et λ′S) est plus proches de l’Øquateur que notre
diagnostic de l’extension (λN et λS),
 Les mouvements des moyennes latitudes entre dans le calcul des positions de cellules, à
ce titre les diagnostics de positions des cellules (λ′N et λ′S) sont moins rigoureux que nos
diagnostics de l’extension (λN et λS).
La Fig. 3.19 montre la localisation des branches ascendante et des branches subsidentes de la
circulation de Hadley. Les positions moyennes pour les modŁles couplØs AR4 sont donnØes par le
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trait noir, et l’Øcart type entre les diffØrents AOGCMs est indiquØ par la zone grisØ. Les positions
des cellules sont aussi indiquØes en trait rouge, vert et bleu pour les rØanalyses NCEP, NCEP2 et
ERA40 respectivement.
On se focalise sur la cellule de Hadley d’hiver :
 dans l’hØmisphŁre Sud pour JJA,
 dans l’hØmisphŁre Nord pour DJF.
On voit alors que :
Pour l’hiver borØal DJF : Au niveau des OcØan Atlantique et Pacique, la cellule de Hadley des
AOGCMs est trop Øtroite par rapport aux rØanalyses. En revanche, au niveau de l’Arabie et
du sous continent Indien, la cellule de Hadley est trop Øtendue dans les GCMs couplØ.
Pour l’hiver austral JJA : Par rapport aux rØanalyses, les modŁles ont une circulation de Hadley
trop Øtroite au niveau de l’ocØan Pacique.
On constate que les rØanalyses sont moins en accord entre elles au niveau de l’hØmisphŁre
Sud, car on a moins de donnØes assimilØes sur ces rØgions du globe.
Les biais des modŁles couplØs, en terme de position des cellules de Hadley, semblent provenir
des mailles ocØaniques, oø les cellules de Hadley sont en partie pilotØes par les modŁles d’ocØan.
Est-ce que l’ocØan est responsable d’un gradient modiØ de SST qui, à son tour inuence l’atmo-
sphŁre ? Est-ce que au contraire l’atmosphŁre inuence l’ocØan ? Pour rØpondre à ces questions,
il faudrait voir les simulations AMIP et voir comment les cellules de Hadley sont simulØes par
la composante atmosphØrique des AOGCMs. L’Øtude de Mitas and Clement (2006) suggŁre que
les simulations AMIPs sont affectØes des mŒmes biais que les simulations couplØs. On suggŁre
donc que l’origine des biais dans la position des cellules de Hadley se trouve dans la composante
atmosphØrique des modŁles couplØs.
Essayons maintenant de voir si l’intensitØ et l’extension des cellules sont reliØes.
CorrØlation entre l’extension et l’intensitØ des cellules de Hadley
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FIG. 3.20  IntensitØ de la cellule de Hadley ψDJF (JJA) en fonction de son extension mØridienne
en latitude λN(S), pour la saison DJF à gauche et JJA à droite. L’Øcart type des variations interan-
nuelles est donnØ par les lignes horizontales et verticales pour DJF et JJA respectivement. RØalisØ
à partir de la simulation de contrôle prØindustriel 1CO2 des modŁles AR4.
La Fig. 3.20 donne :
 en ordonnØe, l’intensitØ des cellules de Hadley, donnØe par les maxima et minima de la
fonction de courant mØridienne
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 en abscisse, l’extension mØridienne λN(S), donnØe par la latitude oø la fonction de courant
s’annule.
Les coefcients de corrØlation linØaire entre l’intensitØ et l’extension des cellules apparaissent
en haut à droite pour chacun des graphes. L’intensitØ des cellules est anticorrØlØe avec leurs exten-
sions, avec des coefcients de -0.40 et -0.64, pour DJF et JJA respectivement.
En gØnØral, plus l’intensitØ de la cellule de Hadley est forte, moins la cellule est Øtendue vers
les pôles. Comment comprendre cette relation ?
 Held and Hou (1980) trouve que l’intensitØ de la circulation de Hadley est proportionnelle
à la latitude maximum des cellules de Hadley à la puissance 3/2 (voir chapitre 2). Les
AOGCMs viennent donc contredire les rØsultats de Held and Hou (1980).
 Les Øtudes plus rØcentes prØsentØes au chapitre 2 Schneider (2006); Williams (2006) ont
montrØ que l’intensitØ et l’extension des cellules de Hadley s’expliquent en grande partie
par ses interactions avec les rØgimes des moyennes latitudes, et par les diffØrentes stabilitØs
statiques simulØes par chaque modŁle.
Nous suggØrons que dans une circulation de Hadley de faible intensitØ, relativement peu de
moment cinØtique est transportØ. Par consØquent, le jet s’affaiblit. Si la position du jet est xØe par
la latitude oø le jet devient instable, à cause des instabilitØs baroclines. Un jet faible est stable et
se dØplace vers les pôles. D’autre part, comme la composante moyenne du transport du moment
cinØtique est plus faible, les ondes s’amplient pour rØaliser le transport du moment cinØtique.
Ces mØcanismes seront abordØs dans le chapitre 4 de la thŁse.
3.7.3 Les changements transitoires de la circulation de Hadley
Dans les sections 2.3 à 4.3, nous avons considØrØ la rØponse transitoire et stabilisØe du climat
par l’Øtude de 2CO2 TRC et 2CO2 STA, deux pØriodes de la simulation de doublement du CO2.
En rØsumØ, on a trouvØ que la moitiØ du changement de la circulation de Hadley en changement
climatique est rØalisØe à la n de l’augmentation du CO2 de 1% par an. Pour tester la validitØ de
nos rØsultats, on a ØtudiØ la sØrie temporelle de l’intensitØ et de l’extension de la cellule de Hadley,
au cours de la simulation 2CO2.
La Fig. 3.21 montre la sØrie temporelle de l’intensitØ de la circulation de Hadley. Dans les
sØries temporelles pour DJF et JJA, la baisse de la circulation est en phase avec l’augmentation
du CO2 dans l’atmosphŁre. En moyenne, 50 ans aprŁs stabilisation du CO2, du l’essentiel signal
du changement climatique est obtenu. Mais comme les changements sont trŁs faibles, ils n’appa-
raissent pas sans analyse dØtaillØe.
La sØrie temporelle de l’extension des cellules de Hadley vers le nord pour DJF, et vers le sud
pour JJA apparaît sur la Fig. 3.22. On constate que le dØplacement des cellules vers les pôles se
produit lors de l’augmentation du CO2 de 1% par an, et nit aprŁs environ 60-70 de stabilisation.
On conrme donc que les pØriodes 2CO2 TRC et 2CO2 STA, choisies dans la section ??, sont
bien adaptØes pour l’Øtude de la rØponse transitoire et stabilisØe de l’augmentation des gaz à effet
de serre. On conrme donc qu’une partie de la rØponse en changement climatique est pilotØe par
les SSTs, qui mettent plusieurs annØes à trouver un Øquilibre avec l’atmosphŁre.
3.8 Mécanismes de changement de la circulation tropicale dans les
AOGCMs
Dans la section 3.5, nous avons interprØtØ les changements de circulation de Hadley dans le
modŁle couplØ IPSL-CM4, à l’aide de l’Øquation thermodynamique. Nous avions utilisØ IPSL-
CM4 car nous avions accŁs aux prols de chauffages radiatifs et convectifs seulement pour ce
modŁle. Est-ce que l’affaiblissement des cellules de Hadley des modŁles AR4 s’explique de la
mŒme maniŁre que IPSL-CM4 ? Peut-on pointer les paramØtrisations physiques, des AOGCMs de
l’AR4, à l’origine de la grande dispersion des valeurs de l’intensitØ de la circulation de Hadley ?
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FIG. 3.21  SØrie temporelle de l’intensitØ des cellules de Hadley mesurØe par le maximum d’in-
tensitØ de la fonction de courant ψ, le long de la simulation de doublement de CO2. Les 70 pre-
miŁres annØes, à gauche du trait noir pointillØ, reprØsentent la pØriode d’augmentation du CO2 de
1% par an. A droite du trait noir pointillØ, le CO2 est stabilisØ à une concentration atmosphØrique
Øgale au double de sa valeur prØindustrielle. Les sØries temporelles ont ØtØ lissØes par une moyenne
glissante sur 4 ans. Chaque modŁle couplØ est reprØsentØ par un trait.
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FIG. 3.22  MŒme gure que Fig. 3.21, pour l’extension des cellules mesurØe par la latitude oø la
fonction de courant mØridienne ψ s’annule.
Ici, nous dØtaillons une mØthodologie permettant de faire des diagnostics Øquivalents dans les
modŁles de l’AR4, sans connaître les prols des tendances diabatiques.
3.8.1 Données
Les rØsultats de cette section sont basØs sur les champs de vitesse verticale, de vitesse mØ-
ridienne, de tempØrature, de ux radiatif au sol et au somment de l’atmosphŁre, de prØcipitation
et de ux de chaleur sensible, extraits de la base de donnØes multi-modŁles du WCRP (World
Climate Research Programme’s) CMIP 3, contenant les donnØes de modŁles couplØs illustrØs aux
sections prØcØdentes.
Pour allØger notre analyse, nous nous sommes limitØ à 7 modŁles : CGCM3.1(T47), CNRM-
CM3, GFDL-CM2.0, FGOALS-g1.0, INM-CM 3.0, IPSL-CM4 et MIROC3.2(medres).
Les simulations analysØes sont les simulations CMIP 3 prØsentØes dans la section ??. RØsu-
mons les deux simulations utilisØes :
 Simulation 1CO2 : pØriode de 30 ans d’une simulation de contrôle oø les gaz à effet de serre
ont leur concentration prØindustrielle.
 Simulation 2CO2 STA : pØriode de 30 ans aprŁs stabilisation de 50 ans d’un doublement de
la concentration en CO2.
Notons enn que les 7 modŁles analysØs montrent un affaiblissement de la circulation de Had-
ley de -2.5% et -2.7% pour DJF et JJA respectivement, si on fait une moyenne d’ensemble des
7 modŁles. L’affaiblissement est donc bien du mŒme ordre de grandeur que la moyenne multi-
modŁle d’ensemble des modŁles de l’AR4. Cependant, on note que l’affaiblissement est lØgŁ-
rement mois fort pour notre Øchantillon de 7 modŁles que pour la moyenne multi-modŁle des
modŁles de l’AR4.
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3.8.2 Méthode
Rappelons tout d’abord l’expression de l’Øquation thermodynamique, cette Øquation donne une
relation entre d’une part la vitesse verticale ω et d’une part les termes de rØchauffement diabatique
d’autre part.
dT
dt
− Spω =
Q
Cp
(3.19)
Ici, Q est le rØchauffement diabatique total en J.s−1, et Cp est la chaleur massique. Le rØchauf-
fement diabatique total s’Øcrit comme la somme de trois termes :
 le rØchauffement dß à la libØration de chaleur latente Qc,
 le refroidissement radiatif Qr,
 le rØchauffement dß aux ux turbulents de surface Qv .
Le rØchauffement diabatique total s’Øcrit donc Q = Qc − Qr + Qv . Notons qu’avec nos
conventions une valeur positive de Qr est un refroidissement, alors que des valeurs positives de
Qc et Qv sont des rØchauffements.
De plus, dans la section 3.5, nous avions estimØ le terme dynamique dT/dt à l’aide du calcul
des ux de chaleurs dans les tourbillons transitoires et dans les ondes stationnaires. Ici, nous
calculons le terme dynamique comme un rØsidu de l’Éq.3.19.
IntØgrons l’Éq. 3.19 dans la troposphŁre :
dT
dt
− Spω =
1
Cp
(
Qc −Qr +Qv
)
(3.20)
Ici, on note x la moyenne de x dans la troposphŁre, donnØe par 1/(psol − ptropo)
∫ ptropo
psol
xdp.
ptropo est la pression de la tropopause, et psol, la pression au sol.
On dØnit la hauteur de la tropopause de la mŒme maniŁre que Santer et al. (2003) : la hauteur
la plus basse dans l’atmosphŁre oø le gradient de tempØrature Γ = −dT/dz devient infØrieur à 2
K.km−1. On trouve alors la pression de la tropopause ptropo pour chaque AOGCM.
Par hypothŁse, nous considØrons que la stabilitØ statique est constante dans la troposphŁre, on
Øcrit Spω = Spω.
Nous intØgrons ensuite sur la zone de circulation de Hadley, dØnie par les limites λN et λS
donnØes par les latitudes oø la fonction de courant s’annule. La zone de circulation de Hadley est
intØgrØe selon des zones donnØes par :
1. les points de grille ascendants (indice u)
2. les points de grille et descendants (indice d)
On obtient :
Mu(d)gSp =
(
−
dT
dt
+
1
Cp
(
Qc −Qr +Qv
))
Au(d) (3.21)
Ici, Au et Ad sont les aires occupØes par les points de grille ascendants et subsidents respecti-
vement.
Les prols des refroidissements radiatifs et des chauffages convectifs ne sont pas donnØs dans
la base de donnØes des modŁles couplØs des simulations CMIP 3. Cependant on a cherchØ à les
estimer les diffØrents termes de l’Éq. 3.21 par :
 les ux radiatifs au sol et au somment de l’atmosphŁre,
 les prØcipitations,
 les ux turbulents.
Nous dØtaillons dans les trois sous parties suivantes comment nous avons estimØ ces diffØrentes
composantes du chauffage diabatique.
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Estimation du chauffage radiatif
Tout d’abord, le refroidissement radiatif total de l’atmosphŁre Ratm en W.m−2 peut Œtre ex-
primØ à l’aide du bilan radiatif au sommet de l’atmosphŁre, auquel on soustrait le bilan radiatif au
sol. Le bilan radiatif est obtenu en sommant la contribution du rayonnement solaire SW et terrestre
LW. On obtient un refroidissement radiatif total de l’atmosphŁre Ratm :
Ratm = RTOA −Rsol (3.22)
Oø le bilan radiatif au sommet de l’atmosphŁre est notØ RTOA, et celui au sol Rsol.
On peut transformer le terme prØcŁdent en un refroidissement radiatif moyen de l’atmosphŁre,
qu’on appelle Q˜R en K.s−1. Pour cela, on considŁre que le refroidissement radiatif à lieu unique-
ment dans la troposphŁre et on nØglige l’inuence de la stratosphŁre. La troposphŁre est dØnie
entre la pression de la tropopause ptropo et la pression au sol psol.
Le refroidissement radiatif moyen de l’atmosphŁre en K.s−1est alors exprimØ par :
Q˜R = Ratm
g
(ptropo − psol)
(3.23)
Ici, g indique l’accØlØration de la gravitØ.
Pour le modŁle LMDZ4, on a cherchØ à vØrier cette relation comparant la valeur estimØe
Q˜R par l’Éq. 3.23 du refroidissement radiatif, et le refroidissement radiatif moyen QR sorti par
le modŁle LMDZ4. La Fig. 3.23 est un graphe donnant la valeur estimØe en fonction de la valeur
rØelle pour LMDZ4.
FIG. 3.23  Graphe de Q˜R/Cp en K.jr−1 (QR/Cp calcul en ordonnØe) en fonction de QR/Cp
(QR/Cp en abscisse) en K.jr−1 sortie du modŁle LMDZ4. Q˜R/Cp est donnØ en ordonnØ (QR/Cp
calcul).QR/Cp est donnØ en abscisse (QR/Cp). Le coefcient de corrØlation linØaire entreQR/Cp
et Q˜R/Cp est indiquØ en haut à gauche. La droite y = x est donnØe par la ligne noire.
La Fig.3.23 montre que notre calcul du refroidissement radiatif moyen, à l’aide des ux radia-
tifs au sommet de l’atmosphŁre et au sol, est assez correct car QR ≈ Q˜R. La diffØrence entre le
refroidissement radiatif rØel QR et notre estimateur Q˜R donne l’inuence de la stratosphŁre :
 Les refroidissements radiatifs forts sont surestimØs,
 les refroidissements radiatifs faibles sont sous-estimØs.
Cependant, à l’ordre 0, notre estimateur est donc considØrØ comme valide pour le calcul du
refroidissement radiatif de la troposphŁre.
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Estimation du chauffage convectif
Le chauffage convectif Q˜C moyen de la troposphŁre peut Œtre simplement exprimØ à l’aide du
chauffage latent obtenu par les prØcipitations. Une valeur globale du chauffage convectif est donc
obtenue en multipliant le taux de prØcipitation P par Lv la chaleur latente de vaporisation de l’eau.
La valeur moyenne du chauffage convectif Q˜C est (en K.s−1) :
Q˜C = LvP
g
ptropo − psol
(3.24)
Avec Lv la chaleur latente de vaporisation, P le taux de prØcipitation.
FIG. 3.24  Graphe de Q˜C/Cp en K.jr−1 (QC/Cp calcul en ordonnØe) en fonction de QC/Cp
(QC/Cp en abscisse) en K.jr−1 sortie du modŁle LMDZ4. Le coefcient de corrØlation linØaire
est indiquØ en haut à gauche. La droite y = x est donnØe par la ligne noire.
La Fig. 3.24 donne :
 en ordonnØe, les taux de rØchauffement convectif en Q˜C/Cp en K.jr−1 calculØs à l’aide des
prØcipitations,
 en abscisse, les taux de rØchauffement convectif moyen de l’atmosphŁre, QC/Cp, du diag-
nostic direct du modŁle.
On voit que le chauffage diabatique moyen de la troposphŁre est trŁs bien estimØ par l’utilisa-
tion des prØcipitations. Les taux de corrØlations linØaires sont trŁs forts et supØrieurs à 0.99.
Estimation du chauffage de la couche limite
La couche limite Øchange de la chaleur avec l’atmosphŁre. Cette chaleur est donnØe par le ux
turbulent de chaleur sensible H , en W.m−2.
Le rØchauffement moyen de l’atmosphŁre du à la couche limite est Qv , dØni de la maniŁre
suivante :
Q˜v = −H
g
Ptropo − Psol
(3.25)
La Fig. 3.25 donne :
 en ordonnØe, les rØchauffements diabatique dus à la couche limite Q˜v/Cp, calculØs avec le
ux turbulent de chaleur sensible.
 en abscisse, les rØchauffements diabatiques dus à la couche limite, diagnostiquØs directe-
ment dans le modŁle Qv/Cp.
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FIG. 3.25  Graphe de Q˜v/Cp en K.jr−1 (Qv/Cp calcul) en fonction de Qv/Cp (Qv) en K.jr−1
sortie du modŁle LMDZOR. Le coefcient de corrØlation linØaire est indiquØ en haut à gauche.
Bien que les coefcients de corrØlations linØaires soient assez bons et supØrieurs à 0.95, notre
calcul Q˜v donne des valeurs trop fortes pour l’inuence de la couche limite, sur de nombreux
points de grille.
La couche limite est responsable de chauffages diabatiques moins forts que le refroidissement
radiatif ou que le rØchauffement convectif. A l’ordre 0, on voit que notre calcul du chauffage de la
couche limite est raisonnable.
Estimation des effets dynamiques
La vitesse verticale ω et la stabilitØ statiques Sp sont intØgrØes verticalement :
ω˜ =
1
ps − ptropo
∫ ptropo
ps
ωdP (3.26)
S˜p =
1
ps − ptropo
∫ ptropo
ps
SpdP (3.27)
Ici, ω˜ et S˜p indiquent les moyennes verticales pondØrØs par la pression de la vitesse verticale
ω et de la stabilitØ statiques Sp. On peut donc trouver un estimateur des effets dynamiques en
calculant le rØsidu de l’Éq. 3.20. On obtient :
d˜T
dt
= S˜pω˜ + Q˜c − Q˜r + Q˜v (3.28)
Le terme d˜Tdt exprime l’inuence de l’advection de tempØrature par la circulation moyenne,
mais aussi par les ondes transitoire et stationnaires.
Remarquons nØanmoins que notre estimateur d˜Tdt est construit à l’aide des estimateurs Q˜R, Q˜C
et Q˜v . Les erreurs de chacun de ces estimateurs se reŁtent dans ce terme.
AprŁs la prØsentation de la mØthode utilisØe, prØsentons nos rØsultats.
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3.8.3 Résultats
Simulation de contrôle
Tout d’abord, nous examinons les diffØrents termes de l’Éq. 3.21 dans la simulation de contrôle
prØindustriel 1CO2. On dØcompose l’Éq. 3.21 de la maniŁre suivante :
Mu(d) = −
dT/dt
gSp
Au(d)︸ ︷︷ ︸
MdT
+
Qc
gCpSp
Au(d)︸ ︷︷ ︸
MQc
−
Qr
gCpSp
Au(d)︸ ︷︷ ︸
MQr
+
Qv
gCpSp
Au(d)︸ ︷︷ ︸
MQv
(3.29)
Ainsi les ux de masse ascendants Mu (reprØsentØs par l’indice u) et subsidents Md (indice
d) sont dØcomposØs en :
 un ux de masse induit par le refroidissement radiatif MQr
 un ux de masse induit par le rØchauffement convectif MQc
 un ux de masse induit par le ux de chaleur sensible MQv
 un ux de masse induit par la dynamique MdT .
On donne aussi la somme du ux de masse induit par les tendances physiques MQ = MQR +
MQC + MQv . Par dØnition, la somme du ux de masse induit par la dynamique MdT et celle
due aux rØchauffements diabatiques MQ est Øgale au ux de masse pour les zones ascendantes et
subsidentes.
La Fig. 3.26 montre le rØsultat pour notre Øchantillon de 7 modŁles de l’AR4, appliquØ à la
circulation mØridienne moyenne. On caractØrise la circulation mØridienne en faisant une moyenne
zonale des termes de l’Éq. 3.29, et en sØparant ensuite les zones ascendantes et subsidentes en
moyenne zonale. Les latitudes oø la moyenne zonale du ux de masse est ascendante (subsidente)
reprØsentent la branche ascendante (subsidente) des cellules de Hadley.
L’histogramme montre la valeur moyenne pour les modŁles analysØs. On retrouve ce qu’on
avait vu pour IPSL-CM4 dans la section 3.5, et sans approfondir on a :
 Au niveau de la branche ascendante de la cellule de Hadley (notØe upward), le fort rØ-
chauffement convectif explique les mouvements ascendants. Cependant, le refroidissement
radiatif, et la dynamique refroidissent l’atmosphŁre et diminue l’intensitØ des mouvements
ascendants.
 Au niveau de la branche subsidente de la cellule de Hadley (notØe downward), le refroi-
dissement radiatif induit la subsidence de l’air. Le refroidissement total de l’atmosphŁre
est moins fort que celui prØvu par le refroidissement radiatif, comme les rØchauffements
convectifs et les rØchauffement de la couche limite rØchauffent l’air. On note que le terme
dynamique refroidit l’atmosphŁre et amplie la subsidence de l’air.
Sur la Fig. 3.26, les barres d’erreurs indiquent la dØviation standard des modŁles de l’AR4.
Les ux de masse dus au refroidissement radiatif MQr et dus au rØchauffement convectif MQc
possŁdent les barres d’erreur les plus grandes. Les refroidissements radiatifs et rØchauffements
convectifs sont donc à l’origine des plus grandes dispersions sur la valeur des ux de masse as-
cendants et subsidents.
On suggŁre que :
 Les diffØrences de refroidissement radiatif les plus importantes entre les modŁles sont sßre-
ment dues aux nuages, en particulier aux nuages de couche limite (Bony et al., 2006).
 Les diffØrences de rØchauffement convectif sont liØes aux prØcipitations. La probabilitØ
d’occurrence de la convection est plutôt dß aux forçages de la surface, et de la couche limite
qui est plus ou moins donnØ par le couplage avec l’ocØan et les surfaces continentales. La
probabilitØ d’occurrence de la convection, ainsi que son intensitØ dØpend aussi des schØma
de convection des modŁles.
La convection est en quasi-Øquilibre avec son environnement et se dØveloppe plutôt sur les
zones de forte SST. Dans les modŁles couplØs, la SST est en interaction avec l’atmosphŁre. La
forte SST peut Œtre vue soit comme un effet ocØanique, soit comme un effet atmosphØrique, qui
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FIG. 3.26  Flux de masse ascendant (Upward) et subsident (Downward) en moyenne zonale et dØ-
composition de l’effet des tendances diabatiques et dynamiques (voir Éq. 3.29). Les histogrammes
indiquent la moyenne des modŁles couplØs analysØs, chaque croix reprØsente la valeur pour un mo-
dŁle. L’Øcart type entre les 7 modŁles est donnØ par les barres d’erreurs. M est le ux de masse
en 1010 kg.s−1. MQr, MQc, MQv et MdT sont les ux de masse induits par les refroidissements
radiatifs, les rØchauffements convectifs, les rØchauffements dus aux ux turbulents et les rØchauf-
fement dus à la dynamique respectivement. On indique MQ, la somme de MQr + MQc + MQv ,
indiquant le ux de masse total induit par les tendances diabatiques.
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est ampliØ ensuite par le couplage avec l’ocØan. Il faudrait Øtudier des simulations atmosphØ-
riques avec une couche de mØlange ocØanique pour observer les diffØrences de chauffage convectif
provenant uniquement de la composante atmosphØrique de chaque modŁle couplØ.
AprŁs avoir bien compris les diffØrents Øquilibres intervenant dans les modŁles AR4, regardons
les consØquences d’un doublement de la concentration en CO2
ConsØquence du doublement de CO2
On a cherchØ à comprendre les variations en intensitØ de la circulation de Hadley dans les
modŁles de l’AR4, entre la simulation 1CO2 et la simulation 2CO2 STA. Pour cela, on a fait une
diffØrentielle de l’Éq. 3.29. La variation de la circulation atmosphØrique tropicale a ØtØ dØcompo-
sØe de la maniŁre suivante :
M
M∆Ts︸ ︷︷ ︸
∆M/M
= −
∆Sp
Sp∆Ts︸ ︷︷ ︸
∆MSp/M
+
∆Qc
SpM∆Ts
A︸ ︷︷ ︸
∆MQc/M
−
∆Qr
SpM∆Ts
A︸ ︷︷ ︸
∆MQr/M
+
∆Qv
SpM∆Ts
A︸ ︷︷ ︸
∆MQv/M
+
∆dT/dt
SpM∆Ts
A︸ ︷︷ ︸
∆MdT /M
+
∆A
A∆Ts︸ ︷︷ ︸
∆MA/M
(3.30)
L’Éq. 3.30 est identique à l’Éq. 3.14, elle diffŁre seulement dans le traitement des termes
dynamiques. De plus, on a normalisØ l’Éq. 3.14 par le rØchauffement de la tempØrature de surface
∆Ts pour s’affranchir des sensibilitØs climatiques diffØrentes des modŁles couplØs.
On Øvalue les diffØrents termes de l’Éq. 3.30 :
 Pour la circulation totale, en prenant tout les points de grille ascendants d’une cotØ et les
points de grille subsidents de l’autre cotØ,
 Pour la circulation mØridienne, en prenant tout les points de grille ascendants en moyenne
zonale d’une cotØ et les points de grille subsidents en moyenne zonale de l’autre cotØ.
La Fig. 3.27 donne les rØsultats de notre analyse pour la circulation totale. On note que la
circulation totale comporte les composantes longitudinales (Walker) et mØridiennes (Hadley) de
la circulation atmosphØrique. On diagnostique clairement un affaiblissement du ux de masse
∆M/M total dans la circulation de Hadley de l’ordre de 3%.K−1 en moyenne.
Lors de la simulation 2CO2, l’aire occupØe par la circulation de Hadley est plus Øtendue.
Or, la vitesse verticale est donnØe par M ≈ ωA. Comme l’aire A augmente de environ 1%, la
vitesse verticale moyenne diminue plus que le ux de masse moyen. La vitesse verticale diminue
en moyenne de 4%.K−1. La diminution du ux de masse et de la vitesse verticale est clairement
causØe par la baisse de stabilitØ statique Sp (terme ∆MSp) dans les zones ascendantes comme dans
les zones subsidentes. La baisse de la stabilitØ statique implique une diminution du ux de masse
de 8%.K−1.
Dans les zones subsidentes, la diminution du ux de masse total est moins que 8%.K−1 car
le terme dynamique a un effet inverse. Le terme dynamique renforce le ux de masse vertical de
4%.K−1. On suggŁre que le transport de chaleur vers les pôles est plus fort, comme l’indique le
terme ∆MdT . Les circulations moyennes, stationnaires et transitoires transportent plus de chaleur.
Par consØquent, on amplie les mouvements de subsidence.
Dans les zones ascendantes le ux de masse dß au rØchauffement convectif augmente de
2%.K−1. Le rØchauffement convectif est plus fort, comme on observe plus de pluies dans la si-
mulation 2CO2. Held and Soden (2006) ont montrØ que, dans les modŁles couplØ, l’augmentation
des prØcipitations est une consØquence de la forte augmentation du contenu en eau de la couche
limite. Une quantitØ plus grande d’eau converge au niveau de la couche limite, en consØquence
les prØcipitations augmentent. La diminution de la circulation de grande Øchelle tend à diminuer
l’augmentation des prØcipitations.
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FIG. 3.27  Variation des ux de masse total ascendants (Upward) et subsidents (Downward) en
%/K et dØcomposition de l’effet combinØ des tendances diabatiques et dynamiques. Les histo-
grammes indiquent la moyenne des modŁles analysØs, chaque croix reprØsente la valeur pour un
modŁle. L’Øcart type entre les 7 modŁles est donnØ par les barres d’erreurs. ∆M est la variation
due ux de masse en %/K. ∆MQr, ∆MQc, ∆MQv, ∆MdT , et ∆MSp sont les ux de masse in-
duits par respectivement les refroidissements radiatifs, par les rØchauffements convectifs, par les
ux turbulents, par le terme dynamique dynamique et par la stabilitØ statique. On indique ∆MQ,
la somme ∆MQr + ∆MQc + ∆MQv, indiquant le ux total induit par les tendances physiques.
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De plus, le terme dynamique augmente de 2%.K−1, car les transports de chaleurs sont en
moyenne moins forts.
Regardons maintenant les barres d’erreur sur la Fig. 3.27, reprØsentant la dispersion entre les
modŁles utilisØs dans notre analyse. La dispersion entre les variations de ux de masse verticaux
dans la simulation 2CO2 s’explique par :
1. la variation la stabilitØ statique ∆MSp qui montre assez peu d’accord entre les modŁles,
2. la variation du rØchauffement convectif ∆MQc, oø les modŁles montrent peu d’accord entre
eux, au niveau des zones ascendantes.
3. la variation du refroidissement dynamique ∆MdT , qui est trŁs diffØrente selon les modŁles.
Les changements dynamiques et de stabilitØ statique semblent liØs dans les modŁles. Si la sta-
bilitØ de l’atmosphŁre augmente, on s’attend à ce que le transport de tempØrature par les ondes
baroclines augmente. De plus, Lu et al. (2007) a montrØ que la cellule de Hadley s’Øtend en consØ-
quence des changements de stabilitØ statique de l’atmosphŁre. Quel est le lien entre extension de
la cellule de Hadley et stabilitØ de l’atmosphŁre ? Quel est le lien entre la stabilitØ statique est
l’intensitØ des transports de chaleur dans les ondes baroclines ? Ces questions, particuliŁrement
intØressantes pour dØcrire la rØponse des modŁles lors d’un rØchauffement climatique sont laissØes
pour des Øtudes futures.
Regardons maintenant la circulation en moyenne zonale, la circulation de Hadley. La Fig. 3.28
donne l’Øquivalent de la Fig. 3.27 mais pour la circulation mØridienne.
Tout d’abord, il est frappant de voir que si le ux total de masse ascendant ou subsident dimi-
nue (Fig. 3.27), le ux de masse mØridien montre peu de variation et augmente mŒme lØgŁrement
pour notre Øchantillon de 7 modŁles.
Le changement de la circulation mØridienne ∆M est petit devant les autres termes dans
l’Éq. 3.30. Le calcul exact des termes de l’Éq. 3.30 est donc essentiel pour comprendre correcte-
ment les changements de circulation tropicale.
Nous remarquons que la circulation mØridienne (Hadley) montre des changements identiques
à la circulation totale (Hadley et Walker) :
 La stabilitØ statique augmente, ce qui diminue la circulation mØridienne de 8%.K−1 environ
(∆MSp).
 Le terme dynamique augmente la circulation mØridienne de 4%.K−1 en moyenne (∆MdT ).
Cependant, à la diffØrence des diagnostics sur la circulation totale (Fig. 3.27), les ux de
masse induits par les rØchauffements convectifs (∆MQc ) montrent des fortes variations. Les rØ-
chauffements convectifs sont donnØs par la quantitØ de prØcipitation à la surface. La distribution
gØographique des prØcipitations change dans les modŁles couplØs suite à l’augmentation des gaz à
effet de serre. Les changements des prØcipitations des modŁles couplØs sont liØs aux changements
des conditions de surface, et notamment à la SST. Le couplage avec l’ocØan est pour grande part à
l’origine des changements dans l’occurrence gØographique des prØcipitations.
Pour DJF, les modŁles utilisØs pour notre analyse montrent une variation des SSTs plus mØ-
ridienne que longitudinale. Par consØquent, la circulation de Hadley augmente, et ne diminue pas
comme le ux de masse donnØ par la circulation totale.
Pour JJA, la zone ascendante s’Øtend, tandis que le rØchauffement convectif augmente dans les
zones subsidentes, ce qui revient au mŒme mØcanisme que pour DJF.
Les barres d’erreur montrent que la dispersion des modŁles, concernant la circulation de Had-
ley, est environ deux fois plus grande que pour la circulation totale (Hadley et Walker). La structure
mØridienne du rØchauffement climatique est donc encore trŁs largement incertaine dans les mo-
dŁles couplØs.
Discussion
La circulation totale de l’atmosphŁre tropicale montre une diminution robuste dans quasiment
tous les modŁles, nos rØsultats viennent conrmer ceux de Vecchi and Soden (2007). Cette dimi-
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FIG. 3.28  MŒme gure que la Fig. 3.27 mais pour des ux de masse en moyenne zonale.
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nution de la circulation est induite par une augmentation de la stabilitØ statique de l’atmosphŁre.
Nos rØsultats montrent que les variations de la circulation de Hadley sont beaucoup moins ro-
bustes que la variation de la circulation totale tropicale (Hadley/Walker) dans les modŁles couplØs.
Il semble que la composante Walker de la circulation tropicale montre des variations beaucoup
plus fortes que la circulation de Hadley (Held and Soden, 2006). Nous n’avons pas de rØponse
claire pour expliquer un tel changement.
Nous suggØrons que les changements de SST, rØorganisant les mouvements grande Øchelle,
expliquent une large part de la dispersion des modŁles entre eux. Nous avons mis en avant le rôle
des transport de chaleur modiØs qui diminuent l’impact des changements de stabilitØ statique sur
la circulation de grande Øchelle.
Que montrerait une telle analyse sur des modŁles atmosphØriques forcØs ou couplØs à une
couche de mØlange ocØanique ? Quelle composante du chauffage diabatique montrerait alors le
plus de dispersion ? Nous laissons ces questions pour des Øtudes futures. Notre dØcomposition
constitue une bonne mØthode diagnostique :
1. pour pointer quels mØcanismes sont les plus critiques,
2. pour prØvoir les variations de circulation grande Øchelle.
3.9 Le déplacement des jets et des circulations tourbillonnaires dans
un AOGCM
Les sections prØcØdentes de ce chapitre portent essentiellement sur les effets thermodyna-
miques expliquant l’intensitØ des cellules de Hadley. Regardons maintenant les positions des cel-
lules de Hadley.
Les positions des cellules de Hadley correspondent aux jets subtropicaux. Nous avons donc
choisi de diagnostiquer le jet et d’en expliquer sa position à l’aide de diagnostics dynamiques
classiques.
3.9.1 Le déplacement vers les pôles des jets subtropicaux
Nous avons tout d’abord diagnostiquØ les jets subtropicaux des modŁles couplØs de l’AR4. La
position du jet est donnØe en par la latitude du maximum de vent zonal dans la tropopause. La
Fig. 3.29 montre la position moyenne du jet subtropical dans les simulations 1CO2 de contrôle
prØindustriel des modŁles AR4. L’Øcart type des modŁles est aussi indiquØ en grisØ. La Fig. 3.29
se compare bien avec la Fig. 3.19, qui diagnostique les limites des cellules de Hadley.
Concentrons-nous sur le jet subtropical de l’hØmisphŁre d’hiver, c’est à dire celui de l’hØmi-
sphŁre Nord pour DJF et celui de l’hØmisphŁre Sud pour JJA. Il apparaît ainsi qu’au niveau de
l’OcØan Atlantique pour JJA ou DJF, on a une grande incertitude sur la position du jet. De plus,
pour DJF, le jet au niveau du Pacique Est, ou encore pour JJA, au niveau de l’ouest de l’OcØan
Indien, on a encore de trŁs grandes incertitudes. Les incertitudes dans la position des jets subtro-
picaux peuvent Œtre liØes à de nombreuses choses dont les gradients mØridiens de SST qui pilote
le jet via la relation du vent thermique de chaque modŁle. Les tourbillons transitoires et les ondes
stationnaires ont aussi une grande inuence sur la position des jets subtropicaux.
Les lignes rouges sur la Fig. 3.29 indiquent la position du jet subtropical, pour les simulations
2CO2 TRC et 2CO2 STA. Les dØplacements sont rØsumØs dans le tableau 3.4.
Lors de la simulation 2CO2, les jets de l’hØmisphŁre d’ØtØ sont plus systØmatiquement dØpla-
cØs vers les pôles que les jets subtropicaux de l’hØmisphŁre d’hiver. Le dØplacement vers les pôles
des cellules de Hadley se retrouve avec la mŒme intensitØ dans les jets. Par exemple, on a trouvØ
des dØplacements signicatifs de la cellule de Hadley d’hiver de 0.3	à 0.4	, la simulation 2CO2
TRS Øgalement des jets subtropicaux s’Øloignant de l’Øquateur. On peut noter un dØplacement de
0.3	vers l’Øquateur, dans l’hØmisphŁre Sud, pour JJA, Il est probable que la position du maximum
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FIG. 3.29  Localisation du jet subtropical. La moyenne multi-modŁle (rØalisØe sur un Øchantillon
de 14 modŁles) est indiquØe en noire. La zone grisØe donne l’Øcart type entre les AOGCMs de
l’AR4 analysØs. Les lignes rouges donnent les positions des jets pour la simulation de doublement
de CO2 à la n de la stabilisation (Øquivalent à 2CO2 TCR) en trait plein, et aprŁs stabilisation
(Øquivalent à 2CO2 STA) en pointillØs. La gure du haut donne les rØsultats pour DJF, celle du bas
pour JJA.
DJF JJA
HØm. Sud HØm. Nord HØm. Sud HØm. Nord
2CO2 TRC 0.9	 0.3	 0.3	 0.2	
2CO2 STA 1.2	 0.3	 -0.3	 -0.3	
TAB. 3.4  DØplacement des jets subtropicaux entre les simulations 2CO2 TRC (rØponse transi-
toires) et 2CO2 STA (rØponse stabilisØe) par rapport à la simulation de contrôle 1CO2. Les dØpla-
cements sont donnØs positifs pour un dØplacement vers les pôles. A partir de modŁles couplØs de
l’AR4, moyennes multi-modŁles.
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de vent zonal ne soit pas un diagnostique assez complet pour dØcrire le changement de position
des jets subtropicaux.
FIG. 3.30  Vent zonal u en m.s−1, en moyenne zonale, à gauche pour DJF, à droite pour JJA.
Le changement entre la simulation 1CO2 et 2CO2 STA est indiquØ par les couleurs. A partir de
modŁles couplØs de l’AR4, moyenne multi-modŁle d’ensemble.
La Fig. 3.30 donne le vent zonal u en m.s−1 en moyenne zonale pour la moyenne multi-modŁle
de la simulation 1CO2, en couleur apparaît superposØ le changement entre les simulations 1CO2
et 2CO2 STA. On voit que pour l’hØmisphŁre Sud, en JJA, si la valeur maximum du jet subtropical
ne subit pas de dØplacements, le jet subtropical devient plus large. En particulier le jet devient plus
fort entre 45	S et 60	S, pour les deux saisons DJF et JJA. Dans l’hØmisphŁre Sud, on peut donc dire
que le jet s’Øtend vers les pôles, bien que la latitude oø le jet est maximum bouge peu. De plus, on
note les jets des deux hØmisphŁres sont systØmatiquement dØplacØs vers le haut de l’atmosphŁre,
en rØponse à un dØplacement vers le haut de la tropopause en changement climatique.
Le dØplacement des jets subtropicaux et des cellules de Hadley semble donc Œtre de mŒme
amplitude, et tout laisse à penser que le dØplacement des jets et celui des cellules de Hadley sont
reprØsentatifs du mŒme phØnomŁne.
An de mieux comprendre les interactions entre les jets, les cellules de Hadley et les tour-
billons des moyennes latitudes, il est nØcessaire de faire quelques rappels thØoriques.
3.9.2 Circulation résiduelle et diagnostic des EP flux
Rappel thØorique
An de mieux comprendre les diagnostics que nous allons introduire, il est nØcessaire de faire
un rappel sur l’interaction des tourbillons avec la circulation mØridienne moyenne.
La circulation mØridienne moyenne donnØe par la fonction de courant donne une vision eulØ-
rienne des mouvements. Nous avons vu que cette description eulØrienne n’Øtait pas adaptØe pour
les moyennes latitudes, oø les ondes baroclines transportent quantitØ de mouvement et chaleur
vers les nord.
On introduit alors la circulation rØsiduelle moyenne, celle-ci est formellement la circulation
mØridienne moyenne qui n’est pas ØquilibrØe par la convergence d’enthalpie dans les tourbillons.
Cette circulation est donnØe par les vitesses mØridiennes et verticales v˜ et ω˜, dØnies de la maniŁre
suivante (Andrews et al., 1987) :
v˜ = [v]−
∂
∂p
(
[v∗θ∗]
∂θ/∂p
)
(3.31)
ω˜ = [ω]−
1
a cosϕ
∂
∂ϕ
(
[v∗θ∗] cosϕ
∂θ/∂p
)
(3.32)
On peut montrer que la circulation rØsiduelle moyenne est proche de la circulation mØridienne
en coordonnØes isentropiques. La circulation en coordonnØe isentropique reprØsente mieux la cir-
culation mØridienne comme elle diagnostique les Øchanges de chaleur diabatiques qui changent la
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tempØrature potentielle des parcelles d’air. On peut alors montrer que l’Øquation du mouvement
zonal devient alors :
∂u
∂t
+
(
1
a cosϕ
∂(u cosϕ)
∂ϕ
− f
)
v˜ + ω˜
∂u
∂p
= [X] +
1
a cosϕ
div
−→
F (3.33)
Oø [X] dØsigne la friction exercØe par la surface en moyenne zonale, et −→F est le ux Eliassen-
Palm (on dit encore ux EP). Le ux Eliassen Palm est un vecteur −→F = (0, Fϕ, Fp), dØni de la
maniŁre suivante en coordonnØes pression selon Andrews et al. (1987) :
Fϕ = Rρ0 cosϕ
(
∂u/∂p
∂θ/∂p
[v∗θ∗]− [u∗v∗]
)
(3.34)
Fp = −
R
g
cosϕ
((
f −
1
a cosϕ
∂(u cosϕ)
∂ϕ
)
[v∗θ∗]
∂θ/∂p
− [ω∗u∗]
)
(3.35)
Le ux Eliassen-Palm interagit sur le vent zonal par sa divergence donnØe par :
div
−→
F =
1
a cosϕ
∂(Fϕ cosϕ)
∂ϕ
+
∂Fp
∂p
(3.36)
La divergence du ux EP donne le rôle des tourbillons de moyenne Øchelle sur le vent zonal
moyen. On peut montrer (Andrews et al., 1987) que la divergence du ux EP est nulle pour des
rØgimes stationnaires, linØaires, sans friction et adiabatiques.
On note que notre dØnition du ux EP rend des rØsultats assez similaires au ux EP dØni
dans Peixoto and Oort (1982) ou Holton (1992). En faisant les hypothŁses suivantes :
 on nØglige l’advection verticale de tempØrature et de quantitØ de mouvement,
 on se place dans un plan-β.
Le ux EP est alors plus simplement donnØ par −→F :
Fϕ = −Rρ0 cosϕ[u
∗v∗] (3.37)
Fp = −
R
g
cosϕf
[v∗θ∗]
∂θ/∂p
(3.38)
Le ux EP donnØ par les Éqs. 3.37 et 3.38 est cependant moins prØcis que celui donnØ par les
Éqs. 3.34 et 3.35.
DonnØes et mØthode
Les ux tourbillonnaires de quantitØ de mouvement [u∗v∗] et de tempØrature [v∗T ∗] ont ØtØ
calculØs par la somme des composantes stationnaires et transitoires, à partir de chiers journaliers :
[u∗v∗] = [u∗v∗] + [u′v′] (3.39)
[v∗T ∗] = [v∗T
∗
] + [v′T ′] (3.40)
Ensuite, on a diagnostiquØ les ux EP par les Éqs. 3.37 et 3.38 dans les simulations du modŁle
couplØ IPSL-CM4, pour les simulations CMIP 3 prØsentØes à la section ?? :
1. une simulation de contrôle 1CO2,
2. une simulation de doublement du CO2 avec une augmentation de 1% par an, suivie d’une
stabilisation de 200 ans, appelØe 2CO2 STA’.
Nous donnons pour rØfØrence les ux EP donnØs par nos calculs dans les rØanalyses NCEP2.
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RØsultats
Tout d’abord, regardons les ux tourbillonnaires de quantitØ de mouvement [u∗v∗] et de tem-
pØrature [v∗T ∗] dans les rØanalyses NCEP2 et dans le modŁle IPSL-CM4.
La Fig. 3.31 donne les ux de tempØrature [v∗T ∗] pour IPSL-CM4 et pour les rØanalyses
NCEP2. On observe, classiquement, un ux vers le nord qui est localisØ dans la basse troposphŁre
de chaque hØmisphŁre, avec une composante secondaire au niveau tropopause dans les moyennes
latitudes (Williams, 2006). Le ux de tempØrature est maximum dans l’hØmisphŁre d’hiver oø les
ondes baroclines sont plus frØquentes.
FIG. 3.31  Flux de chaleur zonal v∗T ∗ en m.K.s−1 transportØ par les tourbillons stationnaires et
transitoires, en moyenne zonale. En haut pour NCEP2, en bas pour IPSL-CM4. A gauche pour
DJF, à droite pour JJA. Le changement entre la simulation 1CO2 et 2CO2 STA est indiquØ par les
couleurs.
Si on compare le modŁle IPSL-CM4 avec NCEP2, les valeurs des ux de tempØratures [v∗T ∗]
sont proches. Cependant, le modŁle couplØ IPSL-CM4 montre un ux lØgŁrement trop fort vers
45	, zone oø l’on trouve le maximum d’instabilitØ.
La Fig. 3.32 montre les ux de quantitØ de mouvement zonal [u∗v∗] pour IPSL-CM4 et
NCEP2. Ce ux de quantitØ de mouvement correspond à la branche descendante de la cellule
de Hadley et de la cellule de Ferrel. Le ux de mouvement est dirigØ vers les pôles et prend son
maximum au niveau de la tropopause vers 30	dans l’hØmisphŁre d’hiver. Au niveau des rØgions
polaire, le ux quantitØ de mouvement zonal est plus faible, et il est dirigØ vers l’Øquateur. Le ux
de quantitØ de mouvement est maximum dans l’hØmisphŁre d’hiver oø les instabilitØs baroclines
sont plus frØquentes. Le modŁle couplØ IPSL-CM4 montre des valeurs trŁs proches de NCEP2,
cependant notablement plus fortes dans l’hØmisphŁre d’hiver.
En premiŁre approximation, la rØsolution du modŁle IPSL-CM4 permet de bien rØsoudre les
rØgimes de moyennes latitudes et leurs interactions avec la circulation zonale. Cependant, le mo-
dŁle IPSL-CM4 montre en moyenne des ux tourbillonnaires trop forts. De mŒme, on peut voir
que le jet subtropical est aussi trop fort dans IPSL-CM4. Nous n’avons pas d’explication claire
pour expliquer ce biais du modŁle. On suggŁre que cela est reliØ aux biais du modŁle LMDZ,
composante atmosphØrique du modŁle IPSL-CM4, qui surestime la variabilitØ totale mais sous-
estime les variabilitØs hautes frØquences (Hourdin et al., 2006).
Donnons maintenant le ux Eliassen-Palm dont le rØsultat provient essentiellement des valeurs
des ux de tempØrature et de quantitØ de mouvement zonal. La Fig. 3.33 donne le ux EP (Łches)
et sa divergence (contour). Le ux EP reprØsente l’inuence des ondes et des rØgimes transitoires
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FIG. 3.32  Flux de moment zonal u∗v∗ en m2.s−2 transportØ par les tourbillons stationnaires et
transitoires, en moyenne zonale. En haut pour NCEP2, en bas pour IPSL-CM4. A gauche pour
DJF, à droite pour JJA. Le changement entre la simulation 1CO2 et 2CO2 STA est indiquØ par les
couleurs.
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FIG. 3.33  EP ux (vecteurs) et divergence (contours) divisØ par la densitØ standard ρ0. Fait à
partir des rØanalyses NCEP2 sur la pØriode 1979-2003. L’Øcart entre les contours de la divergence
des EP ux est 5 m.s−1.jr−1, les Łches sont en 109 kg.s−2. Pour une meilleure visualisation,
l’Øchelle verticale des Łches a ØtØ agrandie 20 fois par rapport à l’Øchelle horizontale.
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sur la circulation zonale et le jet subtropical. On voit que la divergence des EP ux accØlŁre le vent
zonal prŁs de la surface dans les latitudes moyennes alors qu’elle le ralentit dans la troposphŁre
libre entre 40	et 80	.
On peut aussi regarder les vecteurs du ux EP, qui diagnostiquent la propagation des ondes
dans l’atmosphŁre :
 La composante verticale du ux EP correspond au ux de chaleur transportØ dans les ondes
baroclines. Les ondes baroclines convertissent l’Ønergie des perturbations en Ønergie poten-
tielle et cinØtique moyenne. La composante verticale prend son maximum vers 50	.
 La composante mØridienne du ux EP correspond au ux de mouvement, celui-ci doit son
origine à des ondes de Rossby, dont le maximum est centrØ vers 30	.
Les ux tourbillonnaires [u∗v∗] ou [v∗T ∗] sont tout deux plus forts dans le modŁle IPSL-CM4,
que pour NCEP2. Sur la Fig. 3.33, les ux EP et leurs divergences sont donc plus forts dans IPSL-
CM4 que dans NCEP2. La friction exercØe par les tourbillons transitoires et les ondes stationnaires
est donc trop forte dans IPSL-CM4. Ceci explique le fait que les jets subtropicaux sont trop rap-
prochØs de l’Øquateur dans les simulations utilisant LMDZ4, la composante atmosphØrique de
IPSL-CM4 (Hourdin et al., 2006).
Les changements entre les simulations 1CO2 et 2CO2 STA’, pour IPSL-CM4, et pour les ux
tourbillonnaires [u∗v∗] ou [v∗T ∗] sont indiquØs par les couleurs sur les Fig. 3.32 et 3.31 :
 Les ux de mouvements u∗v∗ sont dØplacØs vers le haut comme la tropopause s’ØlŁve lors
du changement climatique,
 le ux de mouvement vers le pôle, dont le maximum se situe vers 30	S, est dØplacØ vers le
pôle Sud dans l’hØmisphŁre Sud.
Si on regarde maintenant les ux de tempØrature, ceux ci sont systØmatiquement dØplacØs
vers le pôle pour l’hØmisphŁre Sud. Cela est conforme au rØsultat de Yin (2005), qui note un
dØplacement vers les pôles de la course des tempŒtes lors des simulations scØnarios de l’IPCC.
Yin (2005) dØmontre que le dØplacement est principalement induit par les changements affectant
le gradient mØridien des SSTs pour les simulations scØnarios.
Regardons maintenant la variation des Flux EP entre les simulations 1CO2 et 2CO2 STA’,
apparaissant en couleur sur la Fig. 3.33 :
 la zone de friction qui diminue la valeur du vent zonal entre 40 degrØs et 80 degrØs est assez
systØmatiquement dØplacØe vers le haut en altitude,
 dans les deux hØmisphŁres le maximum de divergence des ux EP est dØplacØ vers les pôles
et vers le haut en altitude. Le changement semble surtout se faire entre 800hPa et 400hPa,
entre 30	et 80	dans les deux hØmisphŁres.
Discussion
Les EP ux et leurs changements, lors de la simulation de doublement idØalisØ du CO2,
montrent que la structure mŒme des ondes stationnaires et des tourbillons transitoires est chan-
gØe. Nous suggØrons que ces changements sont en Øtroite relation avec les dØplacements des jets
subtropicaux.
Nous avons vu que le modŁle IPSL-CM4 montrait un dØplacement signicatif des cellules
de Hadley dans l’hØmisphŁre Sud. Nous montrons que la friction exercØe par les ondes station-
naires et les tourbillons transitoires montre de mŒme un dØplacement vers les pôles. Nos rØsultats
conrment donc les Øtudes prØcØdentes notant un dØplacement des zones de haute baroclinicitØ
vers les pôles Yin (2005), lors du changement climatique.
Lu et al. (2007); Williams (2006) suggŁrent que les changements de hauteur de la tropopause
jouent un rôle crucial dans la modulation de l’extension des cellules de Hadley. Williams (2006)
a diagnostiquØ notamment les changements des ux EP dans des simulations oø la hauteur de la
tropopause est xØe.
Si on considŁre simplement le rayon de dØformation de Rossby R = NH/f (voir chapitre 2),
N et H augmentent tout les deux lors d’un doublement de la concentration en CO2, car la stabilitØ
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de l’atmosphŁre est plus grande en changement climatique, et cela implique un dØplacement vers
le haut de la troposphŁre. Le rayon dØformation de Rossby donne un ordre de grandeur à la taille
des perturbations. Comme le rayon de dØformation de Rossby augmente, l’Øchelle de grandeur
des tourbillons augmente et les ondes de Rossby deviennent moins fortes dans les basses latitudes,
en consØquence le jet est plus stable et pØnŁtre plus vers les hautes latitudes. Ce mØcanisme est
hautement simpliØ, et pourquoi change les tourbillons transitoires, et leur liaison avec les cellules
de Hadley est un vaste champ d’investigation qui reste à aborder.
3.10 Synthèse
Dans une premiŁre partie, nous avons analysØ, en dØtails, la circulation de Hadley et son chan-
gement lors d’un doublement de la concentration en CO2, dans les modŁles couplØs de l’AR4.
Nous montrons alors que :
 la circulation de Hadley montre un faible affaiblissement en intensitØ,
 la position des cellules de Hadley est dØplacØe vers les pôles.
En utilisant l’Øquation thermodynamique, nous avons proposØ une explication pour cette faible
diminution de l’intensitØ de la circulation de Hadley, d’abord dans IPSL-CM4, puis dans un Øchan-
tillon de 7 modŁles de l’AR4 :
 la circulation de Hadley diminue en intensitØ à cause de l’augmentation de la stabilitØ sta-
tique de l’atmosphŁre en changement climatique,
 la dynamique atmosphØrique, notamment les ux tourbillonnaires de chaleur vers les pôles,
diminuent l’impact du changement de stabilitØ statique.
Cependant, nous montrons que les modŁles couplØs montrent peu d’accord entre eux pour la
variation en intensitØ de la circulation de Hadley. Les modŁles couplØs prØsentent des changements
de prØcipitation trŁs diffØrents, en terme de structure gØographique. Ces changements modient
l’aire relative des branches ascendantes et subsidentes des cellules de Hadley, et modient les
chauffages convectifs de maniŁres trŁs diffØrentes selon les modŁles.
Ensuite, nous Øtudions les dØplacements vers les pôles des cellules de Hadley et ses relations
avec les jets subtropicaux, dans le modŁle IPSL-CM4 :
 les cellules de Hadley et le jet subtropical sont dØplacØs de la mŒme maniŁre vers les pôles,
 les ondes baroclines sont aussi dØplacØes vers les pôles, nous suggØrons que les dØplace-
ments de la tropopause jouent un rôle sur la structure des ondes, qui modient en retour la
position des jets subtropicaux et des cellules de Hadley.
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Chapitre 4
Mécanismes à l’origine des circulations
atmosphériques dans des simulations
idéalisées de AGCMs
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4.1 Introduction
AprŁs avoir diagnostiquØ les changements de circulation atmosphØrique lors du changement
climatique dans les AOGCMs, nous cherchons de maniŁre plus prØcise les mØcanismes à l’origine
des changements constatØs.
Dans ce chapitre, notre approche consiste à simplier le systŁme climatique, par la mise en
place de simulations idØalisØes. Ces simulations ne sont pas reprØsentatives de la rØalitØ, cependant
on peut ainsi plus facilement mettre en Øvidence certains mØcanismes qui, dans le climat rØel, sont
masquØs par la complexitØ du systŁme climatique.
Tout d’abord, nous voulons Øtudier le rôle de la structure gØographique des changements de
SST. Par exemple Rind and Perlwitz (2004), en utilisant un GCM à faible rØsolution, ont mis en
avant le rôle des gradients mØridiens de SST pour la cellule de Hadley. Les gradients mØridiens
de SST dØterminent les changements de baroclinicitØ dans les moyennes latitudes (Yin, 2005), qui
à leur tour modulent les cellules de Hadley.
Ensuite, l’utilisation de GCMs aqua-planŁtes, sans continent, est particuliŁrement adaptØe
pour l’Øtude de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre. Par exemple, Williams (2006) en utilisant
un GCM aqua-planŁte a montrØ que le fait de xer la hauteur de la tropopause à diffØrentes hau-
teurs avait des consØquences drastiques sur la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre. Plus rØcem-
ment, Frierson et al. (2007b) a utilisØ un ensemble de simulations aqua-planŁtes pour expliquer le
dØplacement des cellules de Hadley vers les pôles.
En nous inspirant des travaux citØs prØcØdemment, diffØrentes simulations idØalisØes ont ØtØ
mises en place. Dans la premiŁre partie de ce chapitre, le changement climatique d’un GCM
couplØ est simpliØ par l’utilisation d’un GCM atmosphØrique forcØ par les sorties du modŁle
couplØ. Nous Øtudions les implications de la structure gØographique des changements de SST
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simulØes dans les GCMs couplØs. Nous prØsentons le rØsultat de simulation d’ensemble utilisant
les changements uniformes, mØridiens et longitudinaux de SST. Cette premiŁre partie a ØtØ rØdigØe
en anglais, an d’Œtre plus aisØment publiØe dans des revues internationales.
Dans une deuxiŁme partie, nous Øtudions les forçages spØciques des changements de la glace
de mer, des gaz à effet de serre (CO2), et de SST.
Enn, dans une troisiŁme partie, nous prØsentons des simulations aqua-planŁtes (Terre re-
couverte d’ocØans). Nous simplions ainsi le systŁme climatique en supprimant les contrastes
ocØan/continent, responsable d’une grande partie de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre.
4.2 La structure géographique des changements de SST et implica-
tion sur les circulations de grande échelle
4.2.1 Résumé
Une mØthode est proposØe pour simuler l’atmosphŁre et le changement climatique reprØsentØ
par le modŁle couplØ IPSL-CM4. Cette mØthode est basØe sur l’utilisation de simulation d’en-
semble utilisant la composante atmosphØrique du modŁle couplØ IPSL-CM4 (le GCM atmosphØ-
rique LMDZ4). Ces simulations d’ensemble sont forcØes par les sorties du modŁle couplØ :
 les SSTs,
 la glace de mer,
 la concentration atmosphØrique des gaz à effet de serre.
Les simulations d’ensemble sont constituØes de 30 annØes, obtenues en changeant alØatoire-
ment les conditions initiales. On utilise une climatologie moyenne des simulations couplØ idØali-
sØes contrôle prØindustriel et doublement du CO2 du modŁle IPSL-CM4, pour obtenir les forçages
de SST et de glace de mer.
Tout d’abord, on observe que les rØsultats de la simulation de doublement du CO2 peuvent Œtre
assez dŁlement obtenus par l’utilisation des changements de SST. C’est à dire que les effets des
changements individuels du CO2 et de la glace de mer sont petits devant les effets du changement
du forçage de SST.
Ensuite, la structure gØographique du changement des SSTs est ØtudiØe. Les simulations d’en-
semble suivantes sont effectuØes :
 GM : simulation ayant pour forçage le changement uniforme des SSTs,
 MS : simulation ayant pour forçage la structure mØridienne du changement de SST mais
avec un changement uniforme nul de SST.
 LS : simulation ayant pour forçage la structure longitudinale du changement de SST mais
avec un changement uniforme nul de SST.
Les rØsultats des simulations GM, MS et LS sont ensuite discutØs. An de mieux observer les
changements de prØcipitation, de stabilitØ statique et de bilan radiatif, des dØcompositions en fonc-
tion de la vitesse verticale à 500hPa sont montrØes. La simulation GM de changement uniforme
des SSTs simule bien l’augmentation du cycle hydrologique et la diminution de l’intensitØ de la
circulation tropicale moyenne. En revanche, les simulations MS et LS, des changements mØridiens
et longitudinaux de SST, ne montrent que peu de changements.
La circulation de Hadley et ses changements sont ensuite diagnostiquØs :
 la simulation GM de changement uniforme des SSTs ne montre que des modications mi-
neures,
 la simulation MS, de changements mØridiens de SST montre un affaiblissement et une ex-
tension vers les pôles des cellules de Hadley.
Le changement de circulation de Hadley de la simulation MS est important car la simulation
MS reproduit bien certains changements observØs par les prØcipitations en moyenne zonale.
Enn, les circulations de grande Øchelle sont diagnostiquØes par le potentiel de vitesse pondØrØ
par la hauteur gØopotentielle. Ce potentiel, mis en avant par (Hourdin et al., 2006), est un indicateur
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de la convergence des vitesses horizontales dans toute l’Øpaisseur de l’atmosphŁre. Ce diagnostic
n’a jamais ØtØ encore utilisØ pour Øtudier les changements de circulation atmosphØrique.
Le potentiel de vitesse est mis en relation avec les prØcipitations de chaque simulation.
 La simulation GM, de changement uniforme des SSTs, montre des erreurs importantes dans
la simulation des changements de prØcipitation et de circulation grande Øchelle.
 La simulation MS corrige une grande partie des erreurs de la simulation de changement
uniforme GM, en terme de prØcipitations et de circulation grande Øchelle.
 La simulation LS, de changements longitudinaux des SSTs est moins bien comprise. LS a
une faible inuence sur la circulation mØridienne et dØtermine une partie du changement
des prØcipitations.
Pour conclure, la linØaritØ des changements uniformes, mØridiens et longitudinaux de SST est
ØtudiØe. Les changements sont gØnØralement linØaires, ce qui conrme que l’on peut Øtudier les
structures globales, mØridiennes et longitudinales de maniŁre sØparØe.
Notre Øtude suggŁre que la structure mØridienne du changement des SSTs est essentielle pour
la simulation des changements de la circulation de Hadley. La circulation de Hadley et ses chan-
gements sont pourtant dØterminants pour l’Øtude des prØcipitations et des impacts rØgionaux des
changements climatiques. Des progrŁs restent à faire pour comprendre l’impact des changements
longitudinaux des SSTs sur les structures mØridiennes.
4.2.2 General Methodology
Characteristics of the IPSL-CM4 idealized CO2 doubling simulations
The LMDZ4 atmospheric GCM is the atmospheric component of the IPSL-CM4 AOGCM. It
is run with a resolution of 2.53 	x 3.75 	. The reader is referred to Hourdin et al. (2006) for an
extensive description of the parameterized physics. An important characteristic of the AGCM is
the use of Emanuel’s scheme (Emanuel, 1993), for parameterized convection, with a complex re-
presentation of entrainment and detrainment. The surface-vegetation model ORCHIDEE (Krinner
et al., 2005) is used in both the coupled GCM and the atmosphere-only GCM.
We use here the results of two simulations which follow part of the protocol designed by
the projects CMIP3 (Coupled Model Intercomparison Project phase 3) : (1) a control simulation
(noted C1CO2) where all the greenhouse gases are set to pre-industrial concentrations and (2) a
climate change simulation in response to an idealized 1% yearly increase of the carbon dioxide
(CO2) concentration followed by a 50-year stabilization at a the doubled CO2 concentration (with
reference to the pre-industrial level), noted C2CO2.
Figure 4.1 show the changes simulated in IPSL-CM4 between C1CO2 and C2CO2 for surface
temperature and precipitation. Statistics for C2CO2 are chosen 220 years after the stabilization of
the CO2 concentration.
The surface temperature of IPSL-CM4 is affected by biases already identied by (IPCC, 2007).
They are quite common with the AR4 AOGCM simulations : cold biases are seen in IPSL-CM4
in the sub-tropics, at the eastern part of the ocean basins, near the continental boundary. The
AOGCMs generally fail to represent adequately the deep water formation in the North Atlantic
and in the Southern Ocean (Russell et al., 2006).
The globally averaged SST increase in the IPCC scenario A1 ranks the IPSL-CM4 among the
rather sensitive models (IPCC, 2007).
The IPSL-CM4 AOGCM is performing reasonably well in the tropics, although some sign of
double ITCZ is shown over the Pacic Ocean (IPCC, 2007), and the Indian monsoon is clearly
misrepresented. In the C2CO2 experiment, the precipitation changes simulated by IPSL-CM4 in
C2CO2 follow a classical pattern, common to many AR4 AOGCMs. Precipitations increase over
the Inter Tropical Convergence Zone (ITCZ), over the warm pool in particular, and at middle
latitudes, while they decrease in the subtopics near 30 	N and 30 	S.
Nevertheless, we can note an increase of precipitation in the central Pacic and in the eastern
equatorial Atlantic Ocean, and a decrease of precipitation in the north of this equatorial band. The
112
CHAPITRE 4. MÉCANISMES À L’ORIGINE DES CIRCULATIONS
ATMOSPHÉRIQUES DANS DES SIMULATIONS IDÉALISÉES DE AGCMS
FIG. 4.1  Surface temperature (left panel) in 	K, and precipitation in mm.d−1 (right panel), yearly
mean, for the IPSL-CM4 AOGCM C1CO2 simulation (top), difference of the C2CO2 simulation
minus the C1CO2 simulation (bottom).
ITCZ is shifted southward in IPSL-CM4.
The response of the particular model IPSL-CM4, even if it is affected with many of the com-
mon errors present in the AR4 AOGCM, sufciently generic to be used for further global warming
studies.
In this paper, we use the results of the IPSL-CM4 simulations, as a starting point for an ana-
lysis of how details of the patterns of SST changes affect precipitations and global temperature
changes. The rst step is to use SST from the IPSL-CM4 AOGCM simulation to drive the LMDZ4
atmosphere-only model.
Presentation of the control simulation
The aim of this section is to check if SST changes dominate the response of the AGCM.
In a rst set of simulations, we use the SST and SIC (sea ice component distribution) from the
IPSL-CM4 coupled AOGCM, as boundary conditions for the LMDZ4 atmospheric AGCM. Daily
climatological SST and SIC have been computed by averaging over 30 years for each day, for both
the simulation C1CO2 and C2CO2. Those climatological elds were used as boundary conditions
for ensembles of 30 atmospheric one-year simulations, for both C1CO2 and C2CO2 climates. Each
one-year simulation was generated by a random sampling of the initial atmospheric conditions.
The two ensembles called 1CO2 and 2CO2 were carried out using the carbon dioxide (CO2)
concentration, the SIC and the SST from respectively the C1CO2 and C2CO2 simulations of the
IPSL-CM4 AOGCM. Those two simulations are therefore forced AGCM simulations which are
as close as possible from the AOGCM ones.
To study the contribution of the SST, we perform 30 one-year simulations. The simulations
have use the SST from C2CO2, keeping the SIC and the CO2 concentration of the C1CO2 con-
guration. This ensemble of simulations is called ∆SST and captures the separate effects of the
changes in SST associated with a CO2 doubling.
The next step is the study of special pattern of SST anomalies and their consequences on large
scale circulation and hydrological cycle.
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Simulation SIC [CO2] (ppm) SST Nb of years
1CO2 C1CO2 286.20 C1CO2 30
2CO2 C2CO2 574.34 C2CO2 30
∆SST C1CO2 286.20 C2CO2 30
GM C1CO2 286.20 < C2CO2 - C1CO2 > + C1CO2 30
MS C1CO2 286.20 C1CO2 + [ C2CO2 - C1CO2 ] 30
- < C2CO2 - C1CO2 >
LS C1CO2 286.20 C2CO2 - [ C2CO2 - C1CO2 ] 30
TAB. 4.1  Denition of the ensemble simulations with different forcing conditions and presenta-
tion of the characteristics of these ensembles. All the simulations are carried out with the LMDZ4
AGCM.
Simulation using idealized SST
In a second set of simulations, we examine separately, uniform changes of the global SST,
as well as meridional and longitudinal SST changes associated with a CO2 doubling. The corres-
ponding simulations will be referred to as respectively GM, MS and LS. These simulations use
C1CO2 as boundary conditions, to which a specied spatial component of the SST change pattern
from the CMIP3 simulations is added. The global mean uniform change of the SST is added uni-
formly to the C1CO2 SST in the simulation GM (Global Mean). The zonal-mean change of the
SST is added to the C1CO2 SST in the simulations MS (Meridional Structure). The longitudinal
anomalies of the SST are added to the C1CO2 SST in the simulation LS (Longitudinal Structure).
The denition of these simulations can be summarized as follows :
SSTGM =< SSTC2CO2 − SSTC1CO2 > +SSTC1CO2 (4.1)
SSTMS = [SSTC2CO2 − SSTC1CO2 ]− < SSTC2CO2 − SSTC1CO2 > +SSTC1CO2 (4.2)
SSTLS = SSTC2CO2 − [SSTC2CO2 − SSTC1CO2 ] (4.3)
where < > denotes the global (zonal and longitudinal) spatial average, and [ ] denotes zonal
average. These averages were computed on a daily basis.
We note that with our denitions, the global mean change of the SST of the simulations MS
and LS (SSTMS and SSTLS) are null. Moreover the meridional (longitudinal) change of the
simulation LS (MS) SST is also equal to zero. The SST change of the simulation GM, MS and
LS are linear, the sum of each changes corresponds to the full pattern of the SST change deduced
from the IPSL-CM4 AOGCM :
SST2CO2 − SST1CO2 = SSTGM + SSTMS + SSTLS − 3SST1CO2 (4.4)
Of course this approach excludes any investigation concerning the role of climate interannual
variability, as climatological SST are used, and the issue of the climate interannual variability is
therefore clearly not addressed in this paper. Table 4.1 gives a summary of the ensemble simula-
tions name and their congurations.
4.2.3 Validation of the simulation settings
Respective inuence of the coupling and the forcing
The level of similarity between the coupled and the atmosphere-only GCM forced by the out-
puts of coupled model is a key test for the validity of our procedure. We can expect differences
over the continents, where, although the same soil model is used for the AOGCM and AGCM
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simulations, no boundary conditions are specied, and the variability of the AGCM is uncons-
trained (Li, 2006). Natural variability can then bring some differences between the two sets of
simulations. Moreover, different procedures are used which also distinguish the AOGCM and the
AGCM. The AOGCM uses fully interactive atmosphere ocean coupling at each physical time step,
and a comprehensive sea-ice module (LIME). The AGCM uses daily prescribed SSTs and sea-ice
extension.
However, differences between AOGCM and AGCM simulation remain very weak when avera-
ged over the 30 one-year ensembles (not shown). The square root of the mean squared error shown
by the surface air temperature is only 0.40	K (0.18	K) in the midlatitudes (tropics). Over the polar
region, systematic warmer surface temperatures are found in the AGCM (1.8	K in average). Over
the sea- ice covered areas, differences can reach 4-5	K locally. Such differences come from the
different sea-ice parameterizations used in the AGCM and in the AOGCM.
Although our simulation reveals important deciencies in the sea-ice treatment in the AGCM,
the tropical and midlatitude region are nearly identical in the AOCGM and AGCM over the 30
one-year ensemble mean. The AGCM can therefore be used to study the mechanisms of climate
change in tropical and midlatitude regions. The polar region deciencies will be let for further
work.
The most important point for the present paper is that the climate sensitivity shown by the
AOGCM is faithfully mimicked by the AGCM. The results are almost identical in the tropics, and
the difference in simulated temperature change is 0.8K in the polar areas, while it stays near 0.1K
at midlatitudes.
Effect of the SST on the forced simulations
FIG. 4.2  Temperature (K) and precipitation (mm.d−1) in yearly mean corresponding to the dif-
ferences of the AGCM simulations ∆SST and 1CO2 (top) and to the differences of the IPSLCM4
AOGCM simulation C2CO2 and C1CO2 (bottom). The left (right) panel is for temperature (pre-
cipitation).
The ∆SST simulation is dened by the following conditions : the SST from C2CO2 is used
while keeping the SIC and the CO2 concentration of the control simulation. The zonal mean pre-
cipitation and temperature of the ∆SST simulation are shown in Fig. 4.2. On these plots the dif-
ferences shown by the AOGCM (C2CO2 minus C1CO2) are displayed for comparison. Most of
the warming signals corresponding to a CO2 doubling with the coupled simulation are obtained in
the ∆SST simulation, except over the sea-ice covered region, as the SIC is not modied between
∆SST and 1CO2.
The tropical mean precipitation (between 30	N and 30	S) increases more strongly in the
AGCM ∆SST simulation (+10.4%) than in the AOGCM 2CO2 simulation (+7.75%). But the
spatial structure of the precipitation change in ∆SST is very close to 2CO2. A stronger hydro-
logical cycle is seen in the ∆SST than in the 2CO2 simulation, as the direct effect of CO2 is
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not included in ∆SST (Allen and Ingram, 2002), the CO2 concentration being the same between
C1CO2 and ∆SST.
Overall, the SST forcing on the atmosphere, in the AGCM, is sufcient to reproduce the at-
mospheric behaviors in the tropics as produced in a climate change simulation with the AOGCM.
Thus, the spatial structure of the SST forcing is believed to be a key element to explain the hydrolo-
gical cycle and large scale tropical circulation changes in glonal warming simulations. Therefore,
understanding the atmospheric response, and the role of the atmosphere in climate change, is really
a matter of understanding their association with different SST patterns.
In the following section, different patterns of the SST change and their consequences are stu-
died.
4.2.4 Forced simulations using idealized patterns of SST warming
The SST anomaly of the idealized simulations
The pattern of SST change is studied to investigate in particular the effect of the meridional
SST gradient, or the effect of the longitudinal SST variations with CO2 doubling simulations.
Our aim is also to distinguish the effect of the mean warming from the effect of the geographical
pattern of global warming and determine how it may affect the intensity and extent of the ITCZ.
FIG. 4.3  SST distribution used as boundary condition for the idealized simulations, shown as
difference from the in zonal mean for the MS and GM simulations. Note that only SST is consi-
dered, i.e. the temperature over the continents is not considered in the zonal mean, as in Fig. 4.4.
The SST is displayed as the change with respect to the 1CO2 simulation : left panel is for boreal
winter (DJF) ; right panel is for austral winter (JJA). Units are Kelvin.
The GM simulation is dened as the response to a global uniform warming of the SST. Figure
4.3 shows the SST warming for GM. The mean SST warming is in the order of +2.5K for both
DJF and JJA.
The meridional structure of the SST warming, used as boundary for the MS simulation, is
displayed in Fig. 4.3. The SST warming of MS is surprising as it tends to warm more the tropics
and by opposition to cool the midlatitudes. The polar amplication of global warming is absent
in MS, as the SST warming is very different over the sea-ice tiles and the oceanic tiles. The polar
amplication is mainly seen on the sea-ice. The total mean SST warming over sea-ice and oceanic
tiles does reveal a polar amplication of global warming. If we examine the tropical latitudes, we
can remark that a quasi-linear variation is from 40S to 40N, especially for DJF. We can anticipate
that the DJF Hadley cell may intensify due to the increased meridional SST gradient, and that the
JJA Hadley cell may decrease due to the decreased meridional SST gradient.
Rind and Perlwitz (2004) already pointed out the meridional SST gradient as responsible for
the Hadley circulation strength in GCM simulations of the CO2 doubling. The increase of the
meridional SST gradient is thus expected to slow down the Hadley circulation, thus to modify the
precipitation pattern.
The LS simulation SST forcing is shown in Fig. 4.4. The longitudinal structure of the SST
warming, shows patterns of both strong local warming, (for instance, in the southern Indian Ocean
in JJA), and strong local cooling, (for instance, in the northern Atlantic Ocean). The longitudinal
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FIG. 4.4  SST used as boundary condition for the idealized simulations, shown as difference with
the 1CO2 control simulation, e.g. LS - 1CO2, MS - 1CO2, left panel is for boreal winter (DJF) ;
right panel is for austral winter (JJA). Units are Kelvin.
SST warming structure, is difcult to explain in details, and may integrate many different elements,
in particular the regional consequences of the global warming onto the oceanic waters.
IPSL-CM4 presents specic characteristics in terms of longitudinal patterns of the SST res-
ponse to CO2 doubling. It shows a very strong climate sensitivity of the equatorial Atlantic for
JJA, and to a lesser extent for DJF. The IPSL-CM4 also shows a warming in the subtropical gyre
of the Pacic Ocean, inconsistent with the majority of the other AR4 coupled GCMs.
The longitudinal structure of the SST warming, which is used as boundary condition in the LS
simulation, does not appear as a robust feature of the global warming, in other words it appears as
strongly model dependant.
Decomposition in sorted regimes
The large scale atmospheric circulation, the SST and the ITCZ are linked through a large
number of complex feedbacks. The study of the large scale circulation may emphasize some me-
chanisms explaining the shape of the ITCZ, or the behavior of the hydrologic cycle with a global
warming. Global tropical changes are investigated rst.
The global circulation in the tropics can be analyzed through the use of sorted regimes. The
methodology, previously applied to cloud feedback studies (Bony et al., 2004; Bony and Dufresne,
2005) is used here to diagnose the Hadley-Walker tropical circulation.
The annual-mean value for a physical parameter x, can be represented using a probability
density function (PDF), Pω , of the mean vertical pressure velocity ω :
x =
∫ ∞
∞
Pωxωdω (4.5)
Where x are the mean and xω the average value of xwhen the vertical velocity is ω. The change
in the mean quantity x between the changed and the control climate, i.e. δx, can be expressed by :
δx =
∫ ∞
∞
Pωδxωdω +
∫ ∞
∞
δPωxωdω +
∫ ∞
∞
δPωδxωdω (4.6)
The rst term of the r.h.s is due to the change of x for a given ω, this is the thermodynamical
change. The second term is the change in the mean quantity x due to the change of the PDF of the
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vertical velocity ω, therefore this term is the dynamical component of the change. The third term
is the covariation term, which can be neglected in most of the cases which we have investigated.
FIG. 4.5  Probability distribution function (PDF) of ω500 (upper left) and mean precipitation (in
mm.d−1, upper right), radiative cooling Qr (in W.m2, lower left) and dry static stability Sp(K.Pa−1,
lower right) displayed as a function of the pressure velocity at 500hPa (ω500) taken as an indicator
of dynamical regime. The PDF and the decomposition in dynamical regime are done in yearly
average over the 30S-30N latitude band for the simulations, 1CO2, ∆SST, MS, GM and LS.
The probability distribution function of the vertical velocity at 500 hPa (ω500) for the tropics
(dened as the area between 30	N and 30	S), is shown in Fig. 4.5 (upper-left panel). It measures
the number of grid points (plotted along in the y-axis) where a given value of the vertical velocity
(x-axis) is diagnosed. In a similar manner, the decomposition in sorted dynamical regimes of
the precipitation, the radiative cooling and the dry static stability, are computed and displayed in
Fig. 4.5. All these variables are indeed important terms entering into the thermodynamics equation
that governs the tropical large-scale circulation.
−ωSp =
1
Cp
(Qc −Qr) (4.7)
where Sp is the dry static stability (Sp = −Tθ ∂θ∂p ), Qr is the radiative heating rate, Qc the latent
heating by convective processes. Figure 4.5 shows the mean value of each term in this equation,
sorted for each ω500 regime.
Upper-left panel of Fig. 4.5 examines the changes in dynamical regimes. ∆SST, compared to
1CO2, and analogous to other climate change simulations, shows more grid points with a neutral
environmental subsidence, and less extreme values of ω500. The simulation GM, using a uniform
SST forcing, has a PDF very similar to the ∆SST simulation. No signicant changes in the PDF
are displayed in the MS or LS simulation and the dynamical component of the climate change is
veried to be small for the simulations MS and LS compared to 1CO2.
We pursue our inspection on other terms of the thermodynamics equation. The mean latent
heating in the atmosphere is reasonably estimated by the surface rainfall. The rainfall values, sorted
by regime, show an increase of the precipitation in the mean ascending areas for the simulations
∆SST and GM. The decomposition in sorted regimes of the precipitation eld are similar in the
simulation ∆SST and GM.
The mean radiative heating in the atmosphere can be diagnosed by the radiative budget at the
top of the atmosphere minus the radiative budget at the bottom of the atmosphere. The changes in
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the radiative cooling decomposed in sorted regimes of the atmosphere are strong for both ∆SST
and GM, but weak for MS and LS.
Finally, the changes of the dry static stability at the 500hPa heigth in the ∆SST and GM
simulations are much stronger than those in the simulations MS and LS.
In summary, among all our idealized simulations, only GM shows a signicant change in the
dry static stability, radiative cooling and latent heating, which correspond to the global modica-
tion of the SST. Indeed, as the tropical lapse rate is close to the moist lapse rate in the tropics, a
modication of the tropical SST changes the whole stability of the atmosphere. MS and LS consi-
der only weaker tropical SST anomalies, thus the PDFs of the mid-tropospheric pressure velocity
ω500 are almost unchanged.
Therefore, we can conclude that the global uniform warming of the SST is the main factor
explaining the changes in the tropical area.
Hadley circulation
The mean meridional streamfunction ψ is computed for each simulation using idealised SST
changes. The streamfunction was computed using the meridional wind, as described in (Waliser
et al., 1999).
Figure 4.6 shows the mean meridional streamfunction for the control simulation 1CO2, and
for the idealized simulations. To quantify the intensity of the Hadley cells and their variation in
our different simulations, we follow the methodology described in Gastineau et al. (2008) and
calculate the maximum stremfunction in Tab. 4.2. The Hadley circulation pattern is very similar
to that of Gastineau et al. (2008) using the outputs of the AOGCM IPSL-CM4, which are used as
boundary condition of our simulations.
FIG. 4.6  Meridional mean streamfunction of the idealized simulations 1CO2, in contours, and
differences with ∆SST, GM, MS and LS, in colors. Striped zones indicates that the shown dif-
ferences are signicant at the 95% level according the student t-test, considering each year as a
independant sample. Left (right) panel is for northern (southern) hemisphere winter DJF (JJA).
Units are 1010 kg.s−1.
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The Hadley circulation difference between ∆SST and 1CO2 is also similar to the Hadley cir-
culation change simulated by IPSL-CM4 (Gastineau et al., 2008). The basic feature is a weaker
Hadley circulation for JJA (−9.2%), coherent with the ensemble mean of the AR4 models. For
DJF, the Hadley circulation is slightly stronger (+1.5%), due to enhanced convection in the as-
cending branch of the Hadley cell (Gastineau et al., 2008), which is not coherent with the AR4
multi-model ensemble mean, but coherent with the IPSL-CM4 coupled model results. Both the
DJF and JJA cells, show a poleward displacement and a widening. The upward displacement of
the tropopause can explain the upward displacement extension of the Hadley cells.
Figure 4.6 displays also the changes of the meridional streamfunction for GM, MS and LS,
compared to the 1CO2. Table 4.2 shows the variations of the Hadley cells in our different simu-
lations. We calculate the maximum stremfunction, and the tropical and extratropical positions of
the Hadley cells for ∆SST, GM, MS and LS.
2CO2 ∆SST GM MS LS
1CO2 - 1CO2 - 1CO2 - 1CO2 - 1CO2 - 1CO2
ϕDJF 16.3 +1.54% +2.99% -1.79% +7.54% -3.48%
1010 kg.s−1
ϕJJA 19.4 -7.62 % -9.23% -3.75% -7.97% +2.03%
1010 kg.s−1
λN DJF 23.2	N -0.98	 -1.25	 -0.12	 -1.40	 +0.37	
λS JJA 22.5	S +2.02	 +1.98	 +0.87	 +0.60	 -0.04 	
λEq DJF 6.03	S +0.55	 +0.37	 +0.31	 +1.15	 -0.04	
λEq JJA 4.97	N -3.28	 -3.26	 -0.50 	 -1.46	 -0.58 	
|λN − λEq| DJF 29.2	 +0.43	 +0.93	 -0.19 	 +0.24	 -0.34	
|λS − λEq| JJA 27.5	 +1.27	 +1.29	 -0.35	 +0.85	 +0.54	
TAB. 4.2  Characteristics of the mean meridional circulation of the different idealized simula-
tions : the maximum overturning streamfunction ϕDJF for the DJF season, the minimum stream-
function ϕJJA for the JJA season, the latitudes of the Hadley circulation extension λN (for DJF),
λS (for JJA) and λEq (for DJF and JJA), and the net width of the Hadley circulation |λN − λEq|
(|λS−λEq|). The rst column is for the control simulation 1CO2, the other colums are differences
with the 1CO2 simulation. We note that with our convention, we display the poleward (equator-
ward) shift of λN , λS or λEq by positive values.
GM - 1CO2 shows a striking pattern as only few pattern characteristics of the climate change
simulated by the coupled model are mimicked. The Hadley cells in the GM simulation gently wea-
kens by −1.8% for DJF and −3.7% for JJA. Therefore, the changes are in the opposite direction
for DJF and twice smaller for JJA. An upward vertical displacement of the Hadley cells is well des-
cribed, as seen by a positive (negative) anomaly in DJF (JJA) at 200 hPa. As the SST is uniformly
increased, the tropopause is displaced upwards. This upward displacement of the tropopause was
already diagnosed in a set of AOGCM by Santer et al. (2005).
MS -1CO2 shows, on the contrary, a strong similarity with the ∆SST simulation. The patterns
are very similar, except for the upward displacement. The tropopause height is not modied in the
MS simulation. It reects the fact that the total uniform warming of MS is null. Nevertheless, the
modication of the SST gradient between the tropics and the midlatitudes, strengthens the DJF
cell (+7.5%) and weakens the JJA cell (−8%). It demonstrates that the Hadley cell intensication
in the winter hemisphere in DJF, observed in the IPSL-CM4 coupled simulation, or in ∆SST, is
the consequence of the meridional SST gradients.
Although the mean tropical Hadley/Walker circulation diagnosed by the PDF of the vertical
velocity is unchanged in the MS simulation, the Hadley cells show changes almost equal to those
of climate change simulated in the coupled model. The Hadley circulation modications may have
an important impact on the precipitation pattern.
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LS shows little effect on the Hadley circulation for DJF, as the continents damps the impact
of the SST change in the northern Hemisphere. Nevertheless, we note a sligth weakining of the
Hadley cell. For JJA, the SST longitudinal anomalies of the LS simulation have a signicant effect.
LS - 1CO2 shows a light increase of the JJA circulation cell (+2.3%). Therefore, the longitudinal
SST anomalies act in our simulations as a negative feedback onto the atmospheric circulation. In
other word, the longitudinal anomalies have a weaker effect on the Hadley circulation, than the
global warming changes, but the longitudinal anomalies have an opposite effect on the Hadley
circulation.
The Hadley circulation extension
To further study the Hadley circulation extension, we use the denition suggested by Dalu
et al. (2004) for the position in latitude of the subsiding branch of the winter Hadley cell noted
λN for DJF (respectively λS for JJA) cell, and of the ascending branch noted λEq. They can be
expressed as :
λN(S) =
∫ 45(0)
0(−45)(λ[ ¯w500]−)dλ∫ 45(0)
0(−45)([ ¯w500]−)dλ
(4.8)
λEq =
∫ 25
−25(λ[ ¯w500]+)dλ∫ 25
−25([ ¯w500]+)dλ
(4.9)
where [ ¯w500]+(−) is the monthly averaged upward (downward) velocity at 500hPa.
The latitude of zero-value streamfunction used by Lu et al. (2007); Gastineau et al. (2008)
gives similar result as our diagnostics. The results are displayed in Tab. 4.2 for the simulation
1CO2 and 2CO2, ∆SST, GM, MS and LS. The poleward extension of the Hadley cells diagnosed
by Lu et al. (2007); Gastineau et al. (2008) for global warming conditions is conrmed in the
JJA simulations. On the opposite, for the DJF simulation, the Hadley cell is narrower in ∆SST or
2CO2 than in 1CO2. Similar shifts are found in the coupled model IPSL-CM4, for the changes
between C2CO2 and C1CO2 (Gastineau et al., 2008).
If we focus on the JJA poleward extension of the Hadley cell, GM and MS both show a po-
leward extension (+0.9 and +0.6 	) smaller than the extension of the 2CO2 simulation (+2.0	).
Lu et al. (2007) suggested that the extratropical tropopause height controls the latitude at which
the jets become baroclinically instable. As the climate warms, the tropopause tends to be loca-
ted higher in altitude, and the jet is shifted polewards. This is conrmed by our GM experiment
but as the MS simulation is not associated with any uniform warming and shows nevertheless a
signicant poleward extent of the JJA Hadley cell, it appears that more processes are controlling
the extension of the Hadley circulation. In paricular, we show that the meridional SST gradients
strongly determines the the Hadley cell postion in our simulations.
Walker and monsoon circulation
We need a synthetic parameter to describe the response of tropical circulation to SST changes.
We use here the z-weighted velocity potential already proposed by Hourdin et al. (2006) to test
different parameterizations and their effects on the tropical large scale circulation. A classical
proxy for the tropical mean circulation is the velocity potential. It is generally obtained through
the following equation :
~∇.~v = ∇2ϕ (4.10)
The laplacian of the velocity potential ϕ, represents the divergence of air. Inverting the lapla-
cian to obtain ϕ smoothes the divergence eld, and thus only the large scale of the divergence is
4.2. LA STRUCTURE GÉOGRAPHIQUE DES CHANGEMENTS DE SST ET
IMPLICATION SUR LES CIRCULATIONS DE GRANDE ÉCHELLE 121
viewed by the velocity potential. The velocity potential ϕ is usually represented at 200 hPa. Hour-
din et al. (2006) showed that ϕ200 can miss ascent conned to lower pressure, thus they proposed
to use ϕ˜ the z-weighted velocity potential :
ϕ˜ =
∫ ps
0
zϕdp (4.11)
where ps is the ground surface pressure, p is the pressure and z is the geopotential height.
It can be shown that the laplacian of the z-weighted velocity potential ϕ˜ is proportional to the
vertically integrated vertical velocity.
w˜ =
1
g
∇2ϕ˜ (4.12)
where w˜ is the vertically integrated vertical velocity
w˜ =
∫ ∞
0
ρwdz (4.13)
FIG. 4.7  z-weighted velocity potential ϕ˜ in zonal mean, in 1015 W, for the AGCM LMDZ with
different SST boundary conditions. See Table 4.1 for the exploration of the simulation acronyms.
Left (right) panel is for Northern (Southern) Hemisphere winter DJF (JJA). The upper panel is for
absolute value, and lower panel is for differences with the 1CO2 control simulation.
The use of ϕ˜ is thus specically adapted for the study of large scale circulation accompanied
by a vertical motion. Figure 4.7 shows the zonally averaged z-weighted velocity potential ϕ˜ for
the different AGCM simulations. The rising (subsiding) air is diagnosed by a negative (positive)
value of the z-weighted velocity potential. The Hadley circulation is the main feature appearing
on the zonal mean.
The results of previous sections, based on the use of the meridional streamfunction (Fig. 4.6)
are conrmed. The Hadley cells appear to be slightly stronger in the ∆SST simulation for DJF,
but weaker for JJA. The GM simulation presents a mean meridional circulation similar in intensity
to that of the control simulation. The MS simulation shows changes of the Hadley cells similar
to those of ∆SST, but stronger. Finally, the LS simulation shows changes with an opposite sign,
when compared to the global warming case.
The use of the z-weighted velocity potential gives a very useful proxy to study the large scale
circulation. On the one hand, the zonal mean provides a description of the Hadley cells similar
to that of the mean meridional streamfunction. On the other hand, the longitudinal circulations,
i.e. the Walker circulation and the monsoon circulation, can also be studied separately with this
diagnostic.
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The large scale motion are strongly linked with the rainfall. The change of the large scale cir-
culation has an important impact on the rainfall eld. In the following gures, we show jointly the
z-weighted potential and the precipitation. Precipitation changes will be discussed in the following
section.
A map of the z-weighted velocity potential ϕ˜ of the control simulation 1CO2 are displayed
in Fig. 4.9 and 4.10 for DJF and JJA respectively. For DJF, the maximum divergence is located
over the maritime continent, the central Pacic, and the Amazonian basin. It is associated with
subsiding motions over Eastern Asia, the Atlantic Ocean, and the Sahara desert. For JJA, strong
divergences are found over the maritime continent and Eastern Asia, while other ascending mo-
tions are located over Central America. Those are associated with subsiding motions over South
Atlantic Ocean and Africa.
For DJF, the climate change, as diagnosed by ∆SST-1CO2, shows stronger ascending motions
over the central Pacic, with stronger subsiding motion located over South-East Asia and the Eas-
tern Pacic. It tends to strengthen the Hadley circulation. Gastineau et al. (2008) showed that this
strengthening, attributed to the variation of meridional SST gradient, is opposite to the weakening
diagnosed in most of the AR4 models. For JJA, ∆SST-1CO2 shows weaker ascending motions
over the Maritime continent and weaker subsidence over South Africa and South Atlantic Ocean.
A westward shift of the ascending motion of Central America is also diagnosed.
If we focus now on GM - 1CO2, for Northern Hemisphere winter (DJF), the pattern of the
velocity potential is similar to that of ∆SST - 1CO2 for DJF. On the other hand, MS - 1CO2 and
LS - 1CO2, are smaller in amplitude, with a different geographical pattern.
For JJA, the velocity potential eld of GM - 1CO2 does not capture the climate change signal,
especially over Eastern Pacic and Indian Ocean. The meridional SST pattern and the longitudinal
SST are required to capture the different components of the large scale circulation change. Both
the differences MS - 1CO2 and LS - 1CO2 capture the westwards shifts of the ascending motions
over Central America.
Rainfall changes
FIG. 4.8  Precipitation in mm.d−1, in zonal mean, simulated by the AGCM LMDZ in response
to different SST boundary conditions. See Table 4.1 for details in the names of the simulations.
Left (right) panel is for northern (southern) hemisphere winter DJF (JJA). In the upper panel the
zonal mean precipitation is shown, in the lower panel changes with respect to the 1CO2 control
simulation are given.
The zonal mean of the precipitation are shown on Fig. 4.8. ∆SST-1CO2 shows an increase in
the global precipitation. Held and Soden (2006) showed such an increase of the hydrologic cycle
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is a common feature of the AR4 models, in the conditions of global warming. The coupled models
present aproximatively a constant relative humidity during climate change, thus the increase in the
water vapor of the atmosphere follows the Clausius Clapeyron relationship. As a result, the water
vapor loading of the atmosphere is exponentially dependant on the temperature. The mean tropical
hydrological cycle increase was shown in Fig. 4.5. In Fig. 4.8, we show diagnostics on the zonal
mean precipitation, and its changes.
For DJF, the rainfall shows two extremes, at 5	S and at 5	N, as a consequence of the double
ITCZ. As in ∆SST the large scale circulation is more strongly ascending south of the equator and
less strongly ascending north of the equator, the precipitation peak at 5	S is stronger, while the
peak at 5	N decreases.
For JJA, the same feature is diagnosed, but the large scale mean meridional circulation changes
are stronger between ∆SST and 1CO2, and the precipitation changes are very different from a
uniform change. The rainfall peak at 5	N decreases, the peak at 5	S increases.
In GM, with only a uniform change of the temperature, the change of the zonal-mean preci-
pitation eld compared to 1CO2 is strikingly uniform. The hydrological cycle is more active as
a result of the increase of the water vapor loading of the atmosphere, but as the mean meridional
circulation is unchanged, no other signals alter this effect. The difference of GM and 1CO2 is, to
a large extent, proportional to the precipitation of the control simulation.
In MS, as the Hadley circulation is modied, the precipitation eld shows important varia-
tion. In DJF, as the large scale circulation shows more ascending motion at 5	S, the precipitation
increases. In JJA, the same signal is found.
While a large part of the zonal modications in the structure of the precipitation eld is the-
refore attributable to meridional changes of the SST, some additional component are the results
of longitudinal SST changes, diagnosed in LS. For instance, in JJA, LS accounts for the strong
decrease of the precipitation peak at 5	N.
The importance of precipitation changes is very much attached to their geographical distribu-
tion. Maps of the rainfall elds are shown in the left panels of Fig. 4.10 and 4.9 for JJA and DJF.
In many cases, the link between rainfall and large scale circulation is very clear.
The difference ∆SST-1CO2, which was shown to be close from the difference 2CO2-1CO2,
shows for both DJF and JJA, stronger ascents over Central Pacic region and weaker ascents over
the maritime continent. Therefor, the rainfall increases over Central Pacic in both branches of
the ITCZ, and the precipitation maximum is displaced westwards from the Indonesian warm pool
for DJF and north-eastwards for JJA. Anomalous ascending motions are found over the subtro-
pical South Atlantic and aver Amazonian Delta for both DJF and JJA. They induce a southward
displacement of the ITCZ in these regions. Strong subsiding motions occur in the Pacic coast of
Mexico, which explains the strong southward displacement of the ITCZ in this region. Subsiding
motions are also found over the Indian sub-continent and thus less rainfalls are found over this
region.
For DJF, GM reproduces fairly well the structure of the rainfall changes and its association
with the circulation changes. For JJA, GM is not able to simulate the precipitation change of
the climate change simulations. For JJA, subsiding motions weakens over 20	N, especially over
Mexico and south-eastern Asia. The global precipitation increase is identical to that of ∆SST, as
already shown in Fig. 4.5. The basic shape of the ITCZ is hardly modied in GM.
For the simulations MS and LS, SST and large scale circulation changes are in direct relation
with the precipitation changes. In the region of stronger SST, more ascending motions are found,
which explain an increase of the precipitation. For MS, the simulation forced by the meridional
structure of the SST anomalies, the SST increases more in the Southern Hemisphere (see Fig. 4.4
and 4.3), which explains a southward shift the ITCZ in the Pacic Ocean for both JJA and DJF.
LS, representing the longitudinal anomaly of the SST change, the SST increase over Equatorial
Atlantic, and over subtropical northern Pacic for both JJA and DJF (see Fig. 4.4). Therefore, in
the simulation LS, precipitations strongly increase in these zones.
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FIG. 4.9  Precipitation in mm.d−1 and z-weighted velocity potential ϕ˜ in 1015 W, in the condi-
tions of the boreal winter DJF, for the AGCM LMDZ4 with different SST boundary conditions.
The upper panel corresponds to the mean value of the 1CO2 simulation, the following panels
correspond to differences between respectively ∆SST, GM, MS, LS and 1CO2.
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FIG. 4.10  Same as Fig.4.9 in the condition of the austral winter JJA.
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Atmospheric heat transport
The Hadley cell cannot be understood without a description of the inuence of the eddies,
which limit the latitudinal extension of the jet stream. The energy cycle of the atmosphere at low
latitude also strongly interact with midlatitude eddies. A key diagnostic of the SST impact on
climate change is therefore the study of the mid-latitude energy transport.
The poleward atmospheric heat transport was studied by Peixoto and Oort (1982). It is classi-
cally presented through the decomposition :
[vT ] = [v][T ] + [v′T ′] + [v∗T ∗] (4.14)
We distinguish a decomposition x = [x]+x∗, where [x] denotes the zonal average of a quantity
x and x∗ its deviation from the zonal mean. We use also the decomposition x = x+ x′, where x
denotes monthly mean, and x′, a time varying component.
These decompositions are applied to the meridional wind v and the temperature T . [v][T ]
denotes the heat transport by the mean meridional circulation, [v ′T ′], the heat transport within
transient eddies and [v∗T ∗], the heat transport within stationary waves.
As the temperature decreases with height, the temperature transport is a good proxy of the
lower troposphere transport. Such decomposition provides a diagnostic of the Hadley circulation
through the mean meridional heat transports in the tropics. It also provides an interesting diagnos-
tic of the midlatitude transient and stationary wave activity.
In the tropics, the Hadley circulation transports most of the heat in the lower layer, from the
subtropics to the ITCZ where the air rises. At midlatitudes, the heat transport is done by the
stationary [v∗T ∗] and transient [v′T ′] circulations. The heat transport is polewards, i.e. southwards
(northwards) in the Southern (Northern) Hemisphere.
FIG. 4.11  Zonal mean Heat transport v ′T ′, in units of K.m.s−1. This poleward heat ux in-
cludes the contribution of transient eddies and stationary waves. Left (right) panel is for Northern
(Southern) Hemisphere winter, DJF (JJA). The upper panel correspond to the mean climate as
simulated by the 1CO2 control simulation and the lower panel is for differences of the various
simulations with 1CO2.
Figure 4.11 shows the sum of the stationary and the transient heat transport both in absolute
value and in difference with respect to the control simulation. First, we can see that the differences
in the eddy mean ux are quit small, less than 10%.
The change of the heat transport is the result from changes in temperature and meridional
velocity eld. But, as the relative change of the meridional velocity is much stronger than the
relative change of the temperature, we may argue that the changes in the heat transport are mainly
due to the changes in the meridional velocity eld.
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For ∆SST, the southern Hadley cell is displaced southward, as was diagnosed in Fig. 4.6. The
poleward heat transport by the stationary and the transient waves is also shifted southward. For
DJF and JJA, it is stronger between 40	S and 60	S and weaker between 40	S and 20	S. Yin (2005)
diagnosed a poleward shift of the baroclinicity, coherent with a poleward shift of the storm tracks,
in most of the AR4 models. The author argues that the shift is due to a stronger meridional tempe-
rature gradient, especially in the Southern Ocean. The comparison of our GM and MS simulations
helps clarify this point.
The GM simulation shows important changes in the eddy poleward heat ux, in the Southern
Hemisphere where the global change signal is the strongest, for both DJF and JJA. Between 40	S
and 60	S, the changes of GM are very similar to those of ∆SST. The eddy poleward ux is shifted
poleward, which is coherent with the Hadley cell poleward expansion. Thus, a large part of the
global change signal the SST gradients are not implied in the eddy modication.
In the MS simulation, the Hadley circulation is modied. We know that the eddies maintain
a balance with the mean meridional circulation. So a modication of the Hadley circulation may
have implication on the poleward eddy ux. Figure 4.11 shows a modication of the eddy ux at
the edge of the Hadley cell, between 40	S and 20	S, for both DJF and JJA. The southward shift
of the eddy heat ux is associated with an important poleward shift of the Southern Hemisphere
Hadley cell.
As the SST changes show strong longitudinal SST variation (Fig. 4.1), a change of the eddy
heat ux was expected in LS. But LS shows insignicant changes, on our zonal diagnostics, which
conrms that the change in the meridional wind is the main contributor of the heat ux changes.
The change of the eddy poleward heat ux, and the storm track shift in the Southern He-
misphere are explained by the uniform and meridional component of the SST change. The large
impact of the uniform SST change was not completely expected. Its diagnostic was made pos-
sible only because our choice in the SST decomposition which separates out clearly the uniform
component of the SST.
4.2.5 Discussion
Our study help attribute the modications in the climate change simulations to changes in the
global (GM), meridional (MS) and longitudinal (LS) structure of the SST.
GM is forced by a uniform SST warming without any SST latitudinal or longitudinal gradient
changes. In GM, the dry static stability increases, and the whole tropical circulation slows down.
But the overall geographical pattern of the Hadley circulation changes is not captured. The uniform
SST change do not apply to change the mean meridional circulation, even if the hydrological
cycle, and dry static stability increase is similar to that of the climate change simulations. The
poleward extension of the Hadley cell is partly simulated by GM. We nd that the poleward shift
is less than the half of the climate change simulation. We argue that other mechanisms that the
modication of the tropopause height (Lu et al., 2007) is happening in the AOGCM studied. The
partial representation of the large scale circulation in the simulation GM, implies large deviation
of the precipitation eld from the climate change.
The MS simulation is forced by the meridional SST changes, the global mean changes being
kept zero. In MS, the mean temperature changes are weak, therefore, the hydrological changes,
and the dry static stability changes are correspondingly weak. This simulation lacks of the main
mechanism reviewed by Held and Soden (2006) to explain the main changes in the hydrological
cycle associated with a global warming. As the meridional gradient of SST is accounted for in
MS, the Hadley circulation of MS accounts for changes of the Hadley circulation from the climate
change. Therefore, it demonstrates that the zonal meridional structure of the temperature change
is a good rst order approximation to assess Hadley circulation changes. We nd a weak pole-
ward extension of the Southern Hemisphere winter cell, although the polewards expansion is is
much smaller than that of the climate change simulation. The meridional SST gradient changes
are important in driving the change of the Hadley cell extension. Some spatial variations of the
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precipitation eld in MS are similar to those of the coupled model CO2 doubling simulation, as
the Hadley circulation modication is well accounted for in this simulation.
LS uses only the SST longitudinal anomalies of the climate change simulations. Rind and
Perlwitz (2004) noted that longitudinal circulation could divert energy from the meridional cells.
The modication of the Hadley circulation during ENSO (Wang, 2004) provides a good example
of modication of the zonal circulation by longitudinal anomalies. One might think that the El
Niæo Southern Oscillation changes would appear as a major signal in the longitudinal change of
SST. In fact, the differences of SST between the Atlantic and Pacic Oceans are more important,
in the SST anomaly in yearly mean. Therefore, the change of the tropical large scale circulation
driven by the longitudinal SST anomalies in LS is different from the modication of the large scale
tropical circulation caused by ENSO. In LS, the longitudinal SST anomalies have little inuence
on the Hadley circulation. Moreover, we nd that the Hadley circulation change is opposite t o
that of the climate change simulations. The longitudinal SST anomalies tend to act as a negative
feedback on the strength of the Hadley cells.
The different components of the SST warming, the uniform warming, its meridional structure
and its longitudinal structure account for different patterns of climate change. The attribution of
a given change to a given component of SST change is nevertheless possible only insofar as the
decomposition of these effects is unique, e.g. if it is not affected too strongly by non-linear effects.
For instance the non linearity of the effect acting on a variable x may be diagnosed by its linear
change δxlinear :
δxlinear = δxGM + δxMS + δxLS (4.15)
Here, δxGM , δxMS and δxLS represent differences with 1CO2 of the GM, MS and LS simu-
lations respectively.
The linear total change is computed and shown in dotted lines, in Fig. 4.7, 4.8 and 4.11 for
the z-weighted velocity potential ϕz , the rainfalls and the eddy poleward heat transport v ′T ′ res-
pectively. For DJF, the changes are very linear, the linear changes of the zonal mean z-weighted
velocity potential ϕz , or of the zonal mean rainfalls are equivalent to the change shown by the
∆SST simulation, itself analogous to the global warming coupled simulation. The poleward heat
transport v′T ′ is also similar in the linear and the ∆SST changes, except in the polar region, where
we know that our AGCM has a bias over the sea-ice. For JJA, the changes shown by ∆SST and the
linear decomposition are also quite similar in general. But the non-linearity are more important for
the zonal mean z-weighted velocity potential ϕz , as the sum of the different component of the SST
change are smaller than the ∆SST change in JJA. A positive feedback among the different com-
ponent of the SST enhances the Hadley circulation. The non linear large scale circulation changes
explain the linear precipitation change, which have the same sign as in ∆SST, but with a different
intensity depending on the circulation non-linear interactions. The poleward heat transport v ′T ′
change is characterized by a linear change stronger than the ∆SST change, so the non linearity
acts to dampen the poleward heat transport in JJA.
To summarize, strong non linear change are found only during the Southern Hemisphere winter
season JJA. The non linear changes act to speed up the Hadley cell, to damp the eddy heat ux
and to change the precipitation pattern. If the atmosphere acts as the total heat transport within the
atmosphere does not change during climate change, an increase in the mean meridional component
of the heat ux comes together with a decrease of the eddy component. Our simulation suggests a
stronger mean meridional component and a weaker eddy component as a non linear change.
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4.3 Étude des forçages de la glace de mer et de la concentration at-
mosphérique en CO2 sur la circulation de grande échelle
4.3.1 Introduction
Un GCM atmosphØrique est forcØ par :
 les SSTs,
 l’extension gØographique de la glace de mer Composante Glace de Mer (SIC),
 les valeurs des concentrations atmosphØriques des gaz à effet de serre, comme le CO2 mais
aussi le mØthane CH4, les oxydes d’azotes NOx, et les Chlorouocarbures (CFCs).
Comme nous l’avons vu sur la Fig. 4.2, les changements climatiques simulØs par IPSL-CM4,
lors d’un doublement de la concentration de CO2, peuvent Œtre assez bien reproduits par des simu-
lations d’ensemble forcØes par des SSTs climatologiques, sans pour autant prendre en compte les
changements affectant la glace de mer SIC ou encore les concentrations des gaz à effet de serre.
Cependant, les contributions des forçages de gaz à effet de serre et de la glace de mer pris sØ-
parØment, mŒme s’ils sont insufsants pour la reprØsentation des changements climatiques, four-
nissent des informations sur la structure et la linØaritØ des forçages. AprŁs avoir dØtaillØ dans les
sections 4.2.2 à 4.2.5 l’importante contribution de la SST, nous avons donc choisi d’Øtudier les
consØquences des changements de SIC et de CO2.
L’Øtude des forçages de la glace de mer et du CO2 permettent aussi d’aborder le problŁme de
l’amplication polaire. Dans les AOGCMs, le rØchauffement climatique global touche plus les
latitudes polaires que le reste du globe (voir chapitre 2, et (IPCC, 2007)). Ce phØnomŁne est appelØ
amplication polaire, car il amplie le rØchauffement de surface aux pôles. L’amplication polaire
du changement climatique est surtout due à la fonte de la glace de mer et de la neige continentale
(Holland and Bitz, 2003; Moritz et al., 2002) qui change l’albØdo de la surface de la terre aux
pôles. Cependant, les observations suggŁrent que l’amplication polaire est maximum en hiver et
au printemps, oø pourtant la rØtroaction de l’albØdo est moins active. De plus, les changements
d’albØdo donnent des forçages radiatifs trŁs diffØrents des valeurs observØes de l’amplication
polaire. On pense donc que l’amplication polaire est partiellement due aux transports de vapeur
d’eau et de chaleur qui s’amplient à cause des changements tropicaux (Moritz et al., 2002).
L’Øtude des effets des forçages sØparØs de la glace de mer, des gaz à effet de serre et de la SST
peut donner une quantication de ces mØcanismes dans un GCM.
Tout d’abord nous rappelons notre mØthode. Nous donnons ensuite nos rØsultats. Puis nos
rØsultats sont discutØs en terme de linØaritØ des forçages et en terme d’amplication polaire.
4.3.2 Méthode
Des ensembles de 15 ans de simulation ont ØtØ rØalisØs, ayant pour forçage les SSTs et l’exten-
sion de glace de mer SIC des simulations du GCM couplØ IPSL-CM4. Chaque annØe est obtenue
par un Øchantillonnage alØatoire des conditions initiales et constitue un ØlØment d’ensemble. La
mØthodologie gØnØrale est illustrØe schØmatiquement par la Fig. 4.12. Pour plus de dØtails, la mØ-
thodologie et sa validation ont ØtØ illustrØes à la section 4.2.2.
Un rØsumØ de ces simulations est donnØ sur le tableau 4.3. Le tableau 4.3 complŁte les simu-
lations dØjà illustrØes sur le tableau 4.1.
Simulation SIC [CO2] (ppm) SST Nombre d’annØes
∆SIC C2CO2 286.20 C1CO2 15
∆CO2 C1CO2 572.40 C1CO2 15
TAB. 4.3  PrØsentation des caractØristiques des deux ensembles de simulations complØmentaires
qui Øtudient l’inuence de la glace de mer et du CO2.
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FIG. 4.12  SchØma explicatif pour la mise en place de simulations forcØes par les sorties du
modŁle couplØ IPSL-CM4.
Le premier ensemble ∆SIC est un ensemble de 15 simulations de 1 an, utilisant le GCM
atmosphØrique LMDZ4 avec pour forçage :
 la SST de la simulation C1CO2 du modŁle couplØ IPSL-CM4,
 une concentration prØindustrielle de CO2,
 l’extension gØographique de la glace de mer de la simulation C2CO2, du modŁle couplØ
IPSL-CM4.
∆SIC ne prend en compte que l’effet du changement de glace de mer du modŁle couplØ IPSL-
CM4.
De mŒme, ∆CO2 est un ensemble de 15 simulations de 1 an, forcØ par :
 la SST et la SIC de la simulation C1CO2
 une concentration de CO2 doublØe par rapport à la concentration prØindustrielle.
Les ensembles ∆SIC et ∆CO2 ont 15 ØlØments, ce qui peut paraître insufsant pour lisser
nement tout les modes de variabilitØ, cependant c’est sufsant pour avoir le bon signe et un bon
ordre de grandeur des effets des changements isolØs de la glace de mer et des gaz à effet de serre.
4.3.3 Changement de la température
La rØponse de la tempØrature de surface pour les simulations ∆SIC, ∆SST et ∆CO2 est donnØe
sur la Fig. 4.13, et est comparØe au changement climatique du modŁle reprØsentØ par la diffØrence
de la simulation 2CO2 et 1CO2.
Le changement de glace de mer et ses consØquences est reprØsentØ par la simulation ∆SIC. On
voit sur la Fig. 4.13, au niveau de la mer de NorvŁge ou de la mer du Labrador, des rØchauffements
assez forts localement en surface, allant jusqu’à 5K. De mŒme au niveau de l’ocØan Antarctique,
on voit un rØchauffement local au large de l’Antarctique Ouest allant jusqu’à 3K en moyenne
annuelle. Comme la SST est prescrite, le rØchauffement en surface n’interagit pas avec les chan-
gements d’albØdo au niveau des points de grille ocØaniques. En revanche, comme on modie la
fraction de glace de mer dans chaque maille, on modie la tempØrature au dessus de la glace de
mer en changeant les ux de chaleur provenant de l’ocØan. Les rØchauffements les plus forts cor-
respondent aux endroits oø la glace de mer fond en ØtØ. L’absence de l’effet d’isolation de la glace
de mer crØe un rØchauffement en surface dans ces zones pour ∆SIC.
Cependant, la reprØsentation de la glace de mer dans le modŁle LMDZ4 est trŁs simpliØe
en comparaison au modŁle couplØ IPSL-CM4. Comme dØcrit à la section 4.2.3, nos simulations
souffrent d’un biais chaud systØmatique au dessus de la glace de mer. Nos rØsultats sont donc à
interprØter en termes qualitatifs.
Ensuite, les consØquences sur la tempØrature de surface du changement de la concentration
atmosphØrique en CO2 sont donnØes par la simulation ∆CO2, en bas de la Fig. 4.13. On rap-
pelle que la simulation ∆CO2 ne considŁre ni le changements des SSTs ni le changement de la
glace de mer qui pourtant est une consØquence du changement de CO2 dans le modŁle couplØ.
Dans la simulation ∆CO2, les rØtroactions climatiques faisant intervenir l’ocØan sont coupØes.
En revanche, ∆CO2 reprØsente l’effet direct du CO2, accompagnØ des rØtroactions associØes aux
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FIG. 4.13  TempØrature de surface, en K, des simulations 2CO2, ∆SST, ∆SIC et ∆CO2 en
diffØrence avec la simulation de contrôle 1CO2, moyenne annuelle.
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FIG. 4.14  AlbØdo de surface de la simulation 1CO2 en haut, et diffØrence des simulations ∆SIC
(au milieu) et ∆CO2 (en bas) avec la simulation 1CO2, moyenne annuelle. L’albØdo est un rapport
sans unitØ. Les isolignes sont espacØes de 0.2 pour la gure du haut, de 0.05 pour la gure du milieu
et de 0.01 pour la gure du bas.
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surfaces continentales.
L’effet direct du CO2 semble avoir un faible impact sur les tempØratures de surface. Cependant,
une tempØrature plus forte de 1K est diagnostiquØe sur la Russie, l’AmØrique du Nord et l’Arc-
tique. La Figure 4.14 montre le changement de l’albØdo de surface pour la simulation ∆CO2. Les
zones oø la tempØrature se rØchauffe correspondent à des zones de faible diminution de l’albØdo
de surface. Le changement d’albØdo peut Œtre attribuØ à :
 la fonte de la neige continentale,
 aux changements affectant la vØgØtation reprØsentØe dans le modŁle de sol.
C’est pourquoi les rØgions polaires et continentales enregistrent les augmentations de tempØrature
les plus fortes dans ∆CO2.
La Fig. 4.15 donne les changements de tempØrature de surface, en moyenne zonale et annuelle.
La simulation ∆SIC ne montre aucun changement de tempØrature de surface dans les tropiques.
En revanche, on voit un rØchauffement supØrieur à 0.5K à partir de 60 degrØs dans les deux hØmi-
sphŁres. De mŒme la simulation ∆CO2 ne montre pas de rØchauffements tropicaux, mais on voit
un rØchauffement supØrieur à 0.5K, à partir de 40 degrØs N.
De la mŒme maniŁre, la Fig. 4.16 montre les changements de tempØrature, en moyenne zonale
dans l’atmosphŁre pour les simulations ∆SST, ∆SIC et ∆CO2.
 Le rØchauffement de la surface reste trŁs connØ en surface pour ∆SIC et ∆CO2,
 la simulation ∆SIC, montre que le rØchauffement, trŁs fort localement, reste en surface de
l’atmosphŁre entre 1000 et 800 hPa,
 la simulation ∆CO2 montre un faible rØchauffement, de l’ordre de 0.5K, dans l’hØmisphŁre
Nord, liØ à la rØtroaction de l’albØdo des surfaces continentales.
De maniŁre surprenante, on note dans ∆CO2 un lØger rØchauffement de 0.5K au niveau de la
tropopause dans les extratropiques, accompagnØ d’un refroidissement dans la stratosphŁre. Nous
verrons dans la partie suivante que cela est liØ à l’effet radiatif du CO2.
Au niveau des tropiques les simulations ∆SIC et ∆CO2 montrent peu de changement. On peut
donc afrmer que les changements de SST reprØsentaient le principal forçage de l’atmosphŁre pour
une simulation forcØe de changement climatique.
4.3.4 Changement des précipitations
La Fig. 4.17 illustre la moyenne zonale des prØcipitations et son changement en comparaison à
la simulation de contrôle 1CO2, pour les simulations 2CO2, ∆SST, ∆SIC et ∆CO2 ( voir tableau
4.1).
 Le changement des prØcipitations de 2CO2 est presque identique à celui de la simulation
∆SST qui prend en compte le changement des SSTs,
 Les changements de prØcipitation de la simulation ∆SIC sont trŁs faibles, et peu signi-
catifs, sauf Øventuellement aux pôles, oø les prØcipitations sont en moyennes un peu plus
fortes,
 La simulation ∆CO2 montre de maniŁre assez systØmatique une faible baisse de prØcipita-
tion, qui est marquØe au niveau de l’ITCZ et des courses des tempŒtes.
La faible diminution des prØcipitations dans ∆CO2 est expliquØe dans la review de Allen
and Ingram (2002). Comme les changements de circulation gØnØrales sont trŁs liØs aux valeurs
des SSTs, on peut considØrer les changements de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre nuls. Les
chauffages diabatiques de l’atmosphŁre sont donc similaires entre la simulation de contrôle 1CO2
et la simulation ∆CO2.
On peut raisonnablement approximer la perturbation du bilan ØnergØtique de l’atmosphŁre
par l’ØgalitØ entre la variation du refroidissement radiatif ∆QR, et la variation du rØchauffement
convectif Lv∆P (chaleur latente de vaporisation multipliØe par le taux de prØcipitation de l’atmo-
sphŁre) :
∆QR = Lv∆P (4.16)
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FIG. 4.15  TempØrature de surface des simulations 2CO2, ∆SST, ∆SIC et ∆CO2 en diffØrence
avec la simulation de contrôle 1CO2, en moyenne annuelle, donnØe en 	K. La linØaritØ des chan-
gements est donnØe par la somme ∆SST+∆CO2 + ∆SIC−2×1CO2.
FIG. 4.16  TempØrature, en K, en moyenne zonale et annuelle, des simulations ∆SST, ∆SIC et
∆CO2 en terme de diffØrence avec la simulation de contrôle 1CO2.
4.3. ÉTUDE DES FOR˙AGES DE LA GLACE DE MER ET DE LA CONCENTRATION
ATMOSPHÉRIQUE EN CO2 SUR LA CIRCULATION DE GRANDE ÉCHELLE 135
De plus, le refroidissement radiatif dØpend de la tempØrature d’une part et du CO2 d’autre
part ∆QR ≈ a∆T − b∆[CO2]. L’augmentation de la concentration atmosphØrique en CO2 est
à l’origine d’une diminution du refroidissement radiatif dans la troposphŁre, car l’atmosphŁre
devient moins transparente aux rayonnements.
Dans les basses couches de la troposphŁre et dans les tropiques, le refroidissement radiatif est
en Øquilibre avec la libØration de chaleur latente par la convection atmosphØrique, qui à l’inverse
chauffe l’atmosphŁre. Dans ces rØgions, le moins fort refroidissement radiatif diminue la libØra-
tion de chaleur latente par l’atmosphŁre. En revanche, dans les hautes couches de l’atmosphŁre, au
niveau des moyennes latitudes et des latitudes polaires, oø la convection ne pØnŁtre pas, l’atmo-
sphŁre se rØchauffe pour augmenter le refroidissement radiatif, et s’Øquilibrer ainsi avec la baisse
de refroidissement radiatif impliquØ par l’augmentation du CO2. Par consØquent les tempØratures
augmentent dans ces rØgions (voir Fig. 4.16).
4.3.5 Discussion
LinØaritØ des forçages
Pour conclure, la linØaritØ des forçages de la SST, de la glace de mer et du CO2 est ØtudiØe.
Pour une variable x, on peut dØnir la linØaritØ par ∆xlinear, la somme des changements dus à
l’effet individuel de la SST (∆x∆SST ), du CO2 (∆x∆CO2) et de la SIC (∆x∆SIC ).
∆xlinear = ∆x∆SST + ∆x∆SIC + ∆x∆CO2 (4.17)
Pour voir la linØaritØ de la rØponse en terme de tempØrature de surface (∆Tlinear) et de prØci-
pitation (∆Plinear), on a ajoutØ la linØaritØ par le terme linear, illustrØ en pointillØ sur les Fig. 4.15
et 4.17.
La tempØrature de surface montre une rØponse linØaire supØrieure à la rØponse de la simulation
2CO2. La non linØaritØ entre SST, glace de mer et CO2 amortit les effets de rØchauffement dans les
hautes latitudes. Cette non linØaritØ est due au changement des surfaces continentales. Les surfaces
continentales sont affectØes par la fonte de la neige et par un changement de vØgØtation, respon-
sable d’un changement d’albØdo et de tempØrature de surface. Or, ce mØcanisme est à l’action dans
les trois simulations ∆SST, ∆SIC et ∆CO2. Les consØquences du changement climatique sur les
mailles continentales ne sont donc pas linØaires. Pour avoir un changement strictement linØaire, il
faudrait pouvoir forcer les rØpartitions gØographiques des surfaces enneigØes, et des propriØtØs de
la vØgØtation, pour Øtudier les contributions du changement des surfaces continentale.
Peu de non linØaritØs apparaissent dans les prØcipitations, car les changements de SST reprØ-
sentØs par ∆SST sont principalement responsables du changement des prØcipitations, à cause des
modications de circulation atmosphØrique.
Amplication polaire
Les raisons de l’amplication polaire sont maintenant ØtudiØes avec les ensembles de simula-
tion, 2CO2, ∆SST, ∆SIC et ∆CO2.
2CO2 ∆SST ∆SIC ∆CO2
∆T60S−60N 2.9 2.1 0.1 0.2
∆T60N−90N 5.9 3.1 2.0 0.9
∆T60S−90S 3.8 2.8 1.7 0.2
TAB. 4.4  Amplication polaire des ensembles de simulations forcØes avec diffØrents forçages
atmosphØriques.
Le tableau 4.4 montre les rØchauffements obtenus pour chaque simulation :
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 entre 60 degrØs sud et 60 degrØs nord,
 entre 60 degrØs et 90 degrØs de l’hØmisphŁre Nord et l’hØmisphŁre Sud, pour les zones
polaires.
L’amplication polaire totale du modŁle couplØ IPSL-CM4 est reprØsentØe par la simulation
2CO2, qui montre que le changement climatique est 3K plus fort au pôle Nord et 0.9K plus fort
au pôle Sud.
 Une grande partie de l’amplication polaire d’environ +2K est observØe dans la simulation
∆SIC de changement de la glace de mer. Dans cette simulation, on diminue l’effet d’isola-
tion et on rØchauffe la surface au niveau de la glace de mer,
 Une autre partie plus faible (+0.7K dans l’hØmisphŁre Nord) est attribuØe aux changements
de couverture neigeuse et de vØgØtation au niveau des continents, dans la simulation ∆CO2,
 Enn, dans ∆SST, les changements de SST amplient eux mŒme le rØchauffement aux
pôles de +1K dans l’hØmisphŁre Nord et de +0.7K dans l’hØmisphŁre Sud.
Une partie de l’amplication polaire de ∆SST peut Œtre attribuØe aux changements continen-
taux d’albØdo. En revanche, ce raisonnement ne tient pas dans l’hØmisphŁre Sud oø l’on trouve
peu de surfaces continentales. De plus, la simulation ∆CO2, qui donne une illustration de l’ef-
fet du changement des surfaces continentales seules, montre une amplication polaire plus petite
que dans ∆SST. Par consØquent, on suggŁre que les changements tropicaux amplient les ux de
vapeur d’eau et de chaleur vers les pôles, et cela est responsable d’une partie non nØgligeable de
l’amplication polaire dans ∆SST. Au total, un peu moins d’un tiers de l’amplication polaire est
liØe aux rØchauffements tropicaux via les ux de chaleur et de vapeur d’eau, dans nos simulations.
4.3.6 Synthèse
Les simulations d’ensemble ∆SIC et ∆CO2 soulignent tout d’abord le rôle primordial des for-
çages de SST dans les changements de circulation tropicale. Ainsi, aucun changement important
de prØcipitation n’est trouvØ dans ces simulations. On apporte donc plus de poids à l’Øtude des
forçages idØalisØs de SST, rØalisØe dans la premiŁre partie de ce chapitre (section 4.2.2 à 4.2.5).
De plus, bien que notre protocole expØrimental donne des biais chauds importants dans les
rØgions polaires, nos expØriences donnent une quantication approximative de l’amplication po-
laire, qui est due :
 aux deux tiers à l’absence de l’effet d’isolation de la glace de mer, lorsque la banquise fond,
 à un tiers aux surfaces continentales et à l’amplication des transports de chaleur et de
vapeur d’eau vers les pôles.
Enn, l’Øtude du forçage du CO2, sans modication des SSTs et de la glace de mer, permet de
mettre en avant certaines caractØristiques de la rØponse radiative directe du GCM. A ce titre, notre
Øtude constitue un bon prØliminaire aux simulations CFMIP (http ://cfmip.metofce.com/EP.html).
Le projet CFMIP prØvoit l’intercomparaison de simulations atmosphØriques forcØes par des SST
proches de celles observØes, mais avec une concentration double de CO2, illustrant le forçage
radiatif seul de CO2, identique à notre simulation ∆CO2.
4.4 La circulation générale de l’atmosphère dans un GCM aqua-
planète
AprŁs avoir ØtudiØ les diffØrents forçages sur l’atmosphŁre expliquant le changement clima-
tique. Nous proposons d’Øtudier ici un GCM dans une conguration aqua-planŁte c’est à dire
sans continent.
4.4.1 Introduction
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre est, en premiŁre approximation, induite par les rØpar-
titions gØographiques des chauffages diabatiques entre tropiques, moyennes latitudes et pôles. Ces
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chauffages diabatiques sont dØterminØs par les couplages entre couche limite, convection, nuage
et refroidissement radiatif (Betts and Ridgway, 1988). Ces diffØrentes composantes sont paramØ-
trØes dans les GCMs. La circulation est ensuite dØterminØe par les lois de conservation de masse,
de moment cinØtique, d’humiditØ et d’Ønergie (Peixoto and Oort, 1982). Sur Terre, la rØpartition
gØographique des continents, des ocØans, des calottes glaciaires et de la topographie forment aussi
des contraintes sur la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre.
Ainsi des simulations idØalisØes sur une planŁte identique à la Terre mais, sans continents,
sans glace de mer, sans calottes glaciaires et sans topographies simplient l’Øtude de la circulation
gØnØrale de l’atmosphŁre. Les GCMs utilisØs dans de telles congurations sont appelØs GCMs
aqua-planŁtes.
Des GCMs aqua-planŁtes ont ØtØ utilisØs rØcemment pour l’Øtude des modes annulaires et
de leurs origines (Watanabe, 2005), pour l’Øtude de l’ITCZ (Vidyunmala et al., 2007), ou pour
l’utilisation de physiques paramØtrØes simpliØes (PrivØ and Plumb, 2007; Frierson and Held,
2006). Les congurations aqua-planŁtes des GCMs sont surtout utilisØes pour tester les paramØ-
trisations dans un cadre simpliØ et idØalisØ (Williamson and Olson, 2003; Grabowski and Mon-
crieff, 2004). A ce titre, le projet APE d’intercomparaison de GCMs aqua-planŁtes (http ://www-
pcmdi.llnl.gov/projects/amip/ape/ ), se base sur les propositions de Neale and Hoskins (2001a,b).
L’utilisation de congurations aqua-planŁtes permet de s’affranchir des forçages des surfaces
continentales et englacØes, tout en gardant la physique paramØtrØe complexe d’un GCM. A ce titre,
les GCMs aqua-planŁtes constituent de bons outils, de complexitØ intermØdiaire, pour l’Øtude de
la circulation grande Øchelle atmosphØrique.
Les GCMs aqua-planŁtes sont donc particuliŁrement adaptØs pour l’Øtude de la dynamique de
la circulation atmosphØrique. Par exemple, Numaguti (1995) a ØtudiØ les gradients mØridiens de
SST et a mis en avant le rôle de la ventilation de la couche limite sur la circulation de Hadley.
Dans une autre Øtude, Frierson et al. (2007b) utilise diffØrents prols de SST et pour interprØter
l’extension de la circulation Hadley en changement climatique (Lu et al., 2007).
Quels sont les paramŁtres contrôlant l’intensitØ et l’extension de la circulation de Hadley dans
les GCMs aqua-planŁtes ? Peut-on interprØter les changements de circulation de Hadley diagnos-
tiquØs lors d’un doublement du CO2 atmosphØrique ?
Les simulations type aqua-planŁte constituent tout d’abord un test de la physique paramØtrØe
d’un GCM. Puis, les consØquences du changement climatique dans une telle conguration seront
ØtudiØes.
Commençons tout d’abord par prØsenter notre mØthodologie.
4.4.2 Méthode
Le GCM LMDZ4 (Hourdin et al., 2006) a ØtØ utilisØ dans la conguration suivante :
 les sous-mailles continentales, et glace de mer ont ØtØ supprimØes,
 la paramØtrisation sous-maille de l’orographie a ØtØ dØsactivØe,
 les conditions d’insolation sont celles de l’Øquinoxe de printemps, simulØ de maniŁre per-
pØtuelle.
 on a choisi de laisser le cycle diurne de la conguration standard du modŁle LMDZ4
Le reste du modŁle a ØtØ gardØ dans sa conguration standard.
Le GCM a ØtØ utilisØ avec une rØsolution moyenne de 3.75	×2.5	, et 19 niveaux verticaux. Le
modŁle a ØtØ intØgrØ sur plusieurs annØes à partir de conditions initiales alØatoires, an d’obtenir
un Øtat initial à nos simulations.
On a suivi la valeur analytique des SSTs de 4 simulations symØtriques par rapport à l’Øqua-
teur, donnØes dans le protocole d’intercomparaison de modŁles aqua-planŁtes (Neale and Hoskins,
2001a). On donne dans le tableau 4.5 les valeurs analytiques des SSTs pour ces simulations. Les
noms de ces simulations ont ØtØ gardØs identiques à ceux donnØs dans Neale and Hoskins (2001a),
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pour permettre une comparaison avec d’autres rØsultats utilisant d’autre modŁles avec des forçages
identiques. Ces simulations sont PEAK, CONTROL, OBSERVED et FLAT.
En plus de ces simulations, nous avons rØalisØ deux simulations supplØmentaires :
 La simulation VFLAT (Very Flat) a un prol de SST encore plus aplati au niveau des tro-
piques par rapport aux quatre autres simulations,
 La simulation OBSERVED+2K simule un rØchauffement uniforme des SSTs de 2K.
Nom des SST (	C) Nb de mois
simulation d’intØgration
CONTROL 27(1 − sin2(3ϕ2 )), −pi/3 < ϕ < pi/3 60
0, partout ailleurs
PEAK 27(1 − 3ϕpi ) , −pi/3 < ϕ < pi/3 60
0, partout ailleurs
FLAT 27(1 − sin4(3ϕ2 )), −pi/3 < ϕ < pi/3 60
0, partout ailleurs
OBSERVED moyenne entre les simulations 60
FLAT et CONTROL
VFLAT 27(1 − sin6(3ϕ2 )), −pi/3 < ϕ < pi/3 60
0, partout ailleurs
OBSERVED+2K SST de OBSERVED + 2K 60
(uniforme)
TAB. 4.5  Simulation aqua-planŁte de contrôle avec diffØrents forçage de SST
Les prols de SST des simulations rØalisØes sont donnØs sur la Fig. 4.18. DØtaillons un peu
chacun de ces prols :
 PEAK prØsente des gradients mØridiens de tempØrature assez importants au voisinage de
l’Øquateur mais faible au niveau des subtropiques, on s’attend donc à obtenir une circulation
mØridienne assez forte, accompagnØe de fortes prØcipitations.
 CONTROL est une simulation servant de rØfØrence dans Projet d’ExpØriences Aqua-planŁtes
(APE), elle simule des gradients assez forts de SST au niveau de l’Øquateur. Cette reste trŁs
ØloignØe de la rØalitØ.
 OBSERVED illustre des SSTs se rapprochant de celles observØes sur Terre, en moyenne
zonale et annuelle.
 FLAT prØsente des faibles gradients de SST au niveau de l’Øquateur. En revanche, des forts
gradients sont situØs aux subtropiques. Comme les gradients mØridiens de SST sont trŁs
faibles au niveau de l’Øquateur, on peut montrer qu’aucune circulation de Hadley n’est for-
cØe selon la thØorie de Held and Hou (1980). On s’attend donc à trouver de trŁs faibles
prØcipitations pour cette simulation.
 VFLAT prØsente un prol de SST encore plus plat que FLAT au voisinage de l’Øquateur.
Cette simulation a ØtØ rØalisØe pour conrmer les rØsultats de la simulation FLAT, sur des
gradients trŁs aplatis de SST.
 OBSERVED+2 prØsente les SSTs de la simulation OBSERVED, mais avec une augmen-
tation uniforme globale de SST de 2K, an d’Øtudier les consØquences d’un changement
climatique.
Notons, que les simulations PEAK, CONTROL, OBSERVED, FLAT et VFLAT forment une
sØrie de simulation, oø l’on augmente les SSTs graduellement au niveau de l’Øquateur. PrØsentons
maintenant les rØsultats de nos simulations.
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FIG. 4.17  PrØcipitation, en mm.jr−1, en moyenne zonale et annuelle, des simulations 2CO2,
∆SST, ∆SIC et ∆CO2 (en haut) en diffØrence avec la simulation de contrôle 1CO2 (en bas). La
linØaritØ (linear) est la somme ∆SST+∆CO2 + ∆SIC−2×1CO2.
FIG. 4.18  SST en K, en moyenne zonale, des simulations aqua-planŁtes.
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4.4.3 Précipitations et circulation grande échelle
PrØcipitations
FIG. 4.19  PrØcipitations en mm.jr−1, en moyenne zonale, des simulations aqua-planŁtes.
La Fig. 4.19 donne les prØcipitations en moyenne zonale pour les diffØrentes simulations aqua-
planŁtes. On retrouve la forme gØnØrale classique des prØcipitations dØcrite par les prØcipitations
GPCPs sur la Fig. 2.2 :
 un fort maximum au niveau des tropiques correspondant à l’ITCZ,
 aux moyennes latitudes, entre 30	et 50	, on observe des maxima secondaires correspondant
aux pluies des perturbations marquØes au niveau de la course des tempŒtes.
Regardons la forme de l’ITCZ et son intensitØ dans nos simulations. Les simulations PEAK et
CONTROL simulent une seule ITCZ, trŁs piquØe au niveau de l’Øquateur. Les valeurs des prØci-
pitations sont de 20 et 14 mm.jr−1 respectivement. Ces valeurs sont fortes par rapport aux valeurs
observØes sur Terre, rarement plus fortes que 10 mm.jr−1, pour des moyennes annuelles (voir
observations de prØcipitations sur la Fig. 2.2).
La simulation OBSERVED donne des valeurs assez rØalistes pour l’intensitØ des prØcipitations
dans l’ITCZ. Dans OBSERVED, l’ITCZ montre une double structure.
Nos rØsultats se comparent assez bien avec les rØsultats des auteurs prØcØdents. Williamson
and Olson (2003) ont montrØ l’importance de la valeurs du pas de temps physique, et de la dis-
crØtisation dynamique pour la formation de l’ITCZ. Notre pas de temps physique Øtant assez long
(30 minutes), Williamson and Olson (2003) ont montrØ que leur GCM commence aussi à former
alors des doubles ITCZs avec de telles valeurs. Pourquoi se forment les doubles ITCZs ? Selon
Williamson and Olson (2003), si le pas de temps est long, le GCM calcule une forte Energie poten-
tiel convective disponible (CAPE). Comme le schØma de convection a une fermeture en CAPE, on
forme alors des fortes prØcipitations qui Øpuisent le ux d’humiditØ en surface. Le ux d’humiditØ
de surface ne parvient plus au niveau de l’Øquateur, oø se formera alors moins de prØcipitations.
Bien que la formation de doubles ITCZs est souvent regardØe comme un dØfaut des GCMs. On
peut noter que sur Terre, des ITCZs simples et doubles sont observØes selon les saisons et selon
les rØgions du globe (Fig. 2.2). La simulation d’une double ITCZ n’est donc pas moins conforme
à la rØalitØ qu’une simple ITCZ.
Enn, les simulations FLAT et VFLAT montrent clairement des doubles ITCZs. La valeur
maximum en moyenne zonale des prØcipitations est de 6 à 5 mm.jr−1. Ces valeurs sont trŁs faibles
par rapport aux valeurs observØes sur Terre dans l’ITCZ.
Regardons maintenant les prØcipitations donnØes par nos simulations au niveau des moyennes
latitudes. Les maxima de prØcipitations aux moyennes latitudes sont de 4 mm.jr−1 pour toutes les
simulations, ce qui est conforme à la rØalitØ. La position du maximum de prØcipitation est de plus
en plus ØloignØe de l’Øquateur de la simulation PEAK à la simulation VFLAT, allant de 35	(PEAK)
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à 50 	(VFLAT). La position du maximum de prØcipitation sur Terre oscille entre 35	et 60	selon la
saison, nos simulations aqua-planŁtes sont donc assez rØalistes aux moyennes latitudes.
Donc, les prØcipitations des simulations CONTROL, PEAK, FLAT et OBSERVED sont com-
parables, au premier ordre, à celles trouvØes avec d’autre GCMs aqua-planŁtes (Williamson and
Olson, 2003; Neale and Hoskins, 2001b). Williamson and Olson (2003); Neale and Hoskins
(2001b) trouvent, de mŒme, que les simulations PEAK et CONTROL montrent des simples ITCZ
trop intense par rapport à la Terre, alors que FLAT et VFLAT montrent des doubles ITCZs pas
assez fortes en intensitØ. Notre protocole expØrimental est donc validØ au premier ordre.
Pour expliquer les prØcipitations, il faut Øtudier les circulations de grande Øchelle dans l’at-
mosphŁre. Une circulation de grande Øchelle intense et organisØe à tendance à former de fortes
prØcipitations. A l’inverse, de faibles prØcipitations indiquent peu d’organisation dans la circula-
tion de grande Øchelle. Nous avons donc ØtudiØ la circulation de Hadley dans nos simulations.
Circulation de grande Øchelle
Nom max(|ψ|) ϕψ=0 max(u) ϕu=max(u)
(kg.s−1) (	latitude ) m.s−1 (	latitude )
PEAK 21.5 23.1 66.6 25.3
CONTROL 19.9 23.9 68.3 27.9
OBSERVED 17.4 24.8 60.4 27.9
FLAT 11.1 30.7 47.1 49.4
VFLAT 7.3 35.3 41.8 53.2
OBSERVED+2K 16.8 25.5 62.0 30.4
TAB. 4.6  CaractØristiques de la circulation de Hadley et du vent zonal pour les simulations aqua-
planŁtes. max(|ψ|) dØsigne le maximum d’intensitØ de la fonction de courant. ϕψ=0 est la latitude
oø la fonction de courant s’annule à 500hPa. max(u) est la valeur maximale du jet subtropical.
ϕu=max(u) est la latitude du jet subtropical.
La Fig. 4.20 donne la fonction de courant mØridienne moyenne en contour noir, ainsi que le
vent zonal moyen en couleur. En complØment, les intensitØs et extensions de la circulation de
Hadley sont donnØes dans le tableau 4.6.
Les simulations PEAK et CONTROL montrent des circulations de Hadley fortes, de 21 et 20
kg.s−1 respectivement. Par comparaison, les rØanalyses ERA40 ou NCEP montrent, en moyenne
annuelle, des valeurs moyennes de 10 à 8 kg.s−1 (Waliser et al., 1999; Mitas and Clement, 2005).
Dans ces deux simulations, la branche ascendante est trŁs centrØe sur l’Øquateur et la branche
subsidente va jusqu’à environ 20 degrØs dans les basses couches de l’atmosphŁre. Au niveau de la
tropopause, la branche ascendante s’Øtend plus, allant jusqu’à 30 degrØs.
La simulation OBSERVED montre une circulation de Hadley moins forte avec des maxima
à 17 kg.s−1. La circulation de Hadley de OBSERVED est, comme pour PEAK et CONTROL,
beaucoup plus forte que celle des rØanalyses ERA40. Dans OBSERVED, la branche ascendante de
la circulation de Hadley est moins centrØe au niveau de l’Øquateur. La branche subsidente s’Øtend
jusqu’à 25	en latitude, en surface comme en altitude.
Enn, les simulations FLAT et VFLAT montrent des circulations de Hadley plus faibles. Les
maxima de la fonction de courant sont de 11 kg.s−1 et de 7 kg.s−1 pour FLAT et VFLAT respec-
tivement. L’intensitØ de la fonction de courant se rapproche de celle des rØanalyses.
De maniŁre surprenante, dans FLAT et VFLAT, on observe une circulation quasiment nulle
entre 10 degrØs nord et 10 degrØs sud, correspondant au centre des doubles ITCZs. Les simulations
FLAT et VFLAT n’ont presque plus de gradient de SST au niveau de l’Øquateur. On pense donc
que l’absence de gradient de SST supprime la circulation de Hadley au niveau de l’Øquateur dans
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FIG. 4.20  Fonction de courant mØridienne ψ en 1010 kg.s−1, pour les simulations aqua-planŁtes
en contour noir. Les couleurs indiquent le vent zonal u en m.s−1. Les contours rouges donnent le
moment cinØtique M en 1010 m2.s−1.
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ces simulations. Au centre de l’ITCZ de ces simulations, on semble obtenir un Øquilibre radiatif
convectif sans organisation grande Øchelle.
De plus, pour FLAT et VFLAT, les cellules s’Øtendent de maniŁre signicative vers le nord,
avec une extension de 31 et 35 degrØs respectivement. Si on compare à la Terre, oø des valeurs
de 30	sont obtenues pour la limite de la circulation de Hadley, FLAT simule relativement bien
l’extension de la circulation de Hadley, alors que VFLAT simule des cellules trop Øtendues.
Observons maintenant le jet subtropical, qui est une structure synoptique importante pour le
climat tropical. Le jet subtropical est donnØ en couleurs sur la Fig. 4.20. En complØment, l’intensitØ
et la latitude du jet subtropical sont donnØes dans le tableau 4.6.
On rappelle que dans les rØanalyses ERA40, qui sont, à priori, une bonne estimation de la
rØalitØ, le jet subtropical est situØ aux limites de la circulation de Hadley, au niveau de la tropopause
(voir Fig.2.7). On observe alors un vent zonal de l’ordre de 40 m.s−1, en moyenne zonale, au centre
du jet.
Il apparaît que le jet subtropical des simulations PEAK, CONTROL et OBSERVED est trŁs
fort en intensitØ, avec des maxima de 67, 68 et 60 m.s−1. De plus, le jet est localisØ au bord des
cellules de Hadley, les jets sont donc assez rapprochØs de l’Øquateur dans ces simulations. Dans
les simulations aqua-planŁtes, on s’attend à ce que l’absence de montagne et de continent diminue
la friction exercØe par la surface de la Terre. Il semble donc, à priori, peu surprenant d’obtenir un
jet plus fort.
A l’inverse, les jets subtropicaux des simulations FLAT et VFLAT sont plus rØalistes en terme
d’intensitØ, avec des maxima de 47 à 41 m.s−1. Les jets subtropicaux sont alors trŁs ØloignØs
de l’Øquateur, avec une latitude moyenne de 49 et 53 degrØs. De maniŁre surprenante, les jets
subtropicaux ne se situent plus au bord des cellules de Hadley, et se placent plus profondØment
dans les moyennes latitudes.
Pour rØsumer, la circulation grande Øchelle de la simulation PEAK à la simulation VFLAT,
est :
 de moins en moins intense,
 les structures grande Øchelle comme le jet subtropical et les cellules de Hadley se dØplacent
vers les pôles en suivant le dØplacement des zones de forts gradients de SST,
 Dans les simulations ou le gradient des SSTs est trŁs faible au niveau de l’Øquateur, des
doubles ITCZ se forment avec, au centre de l’ITCZ, une zone sans circulation, en Øquilibre
radiatif convectif.
Vues alternatives de la circulation de grande Øchelle
Les ux Eliassen-Palm ont ØtØ introduits à la section 3.9.2. On rappelle que la forme gØnØrale
du ux Eliassen-Palm −→F est donnØe par Peixoto and Oort (1982) :
−→
F = (0,−aρ0 cosϕ[v
∗u∗],−f
a
g
cosϕ
[v∗T ∗]
∂T/∂p
) (4.18)
Ce ux EP, est essentiellement le mŒme que celui utilisØ à la section 3.9.2. On peut montrer
que la divergence du ux EP donne le forçage des circulations transitoires et stationnaires sur le
vent zonal.
La Fig. 4.21 donne la divergence des ux EP pour nos simulations. On observe la forme
classique de la divergence des ux EP :
 Une zone oø les perturbations accØlŁrent la moyenne zonale du vent zonal, localisØ prŁs de
la surface entre 40 et 80 	. L’accØleration du vent est exercØe par les Øchanges turbulents
avec la surface,
 Une zone oø le vent zonal s’affaiblit, localisØe entre 500hPa et 200hPa, et entre 40 et 80 	, à
cause de la friction des ondes planØtaires et des tourbillons transitoires.
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FIG. 4.21  Divergence des ux Eliassen-Palm en m.s−1.jr−1, en contour, accompagnØe des vec-
teurs du ux Eliassen-Palm en kg.s−2.
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De plus, la propagation des ondes peut Œtre diagnostiquØe par le vecteur −→F des ux Eliassen-
Palm. On a donc superposØ, sur la Fig. 4.21, les ux EP en vecteur. On rappelle que :
 la composante verticale des ux EP donne la propagation des ondes baroclines qui trans-
portent de la chaleur,
 la composante horizontale donne les propagations d’ondes planØtaires qui transportent de la
quantitØ de mouvement,
Le transport de quantitØ de mouvement par les ondes baroclines sur Terre se fait :
 vers l’Øquateur, dans une zone situØe entre l’Øquateur et 50 degrØs,
 vers les pôles, dans une zone situØe entre 50 degrØs et les pôles.
Les simulations PEAK, CONTROL et OBSERVED montrent des valeurs plutôt fortes pour les
ux EP. Il a ØtØ montrØ que le jet subtropical est fort dans ces simulations. La divergence nØgative
des ux EP diagnostique donc une friction plutôt forte dans les moyennes latitudes. La propagation
des ondes donnØe par les vecteurs du ux EP montrent une propagation des ondes vers les pôles
entre 40	et les pôles.
Les simulations FLAT et VFLAT montrent un dØplacement vers les hautes latitudes des zones
de convergence et de divergence des ux EP, car le jet subtropical et les cellules de Hadley sont
dØplacØs vers les pôles. De plus, dans les simulations FLAT et VFLAT, les divergences et conver-
gences des ux EP montrent une structure particuliŁre entre 20	et 50	de latitude. Entre 300 et
600 hPa, les ux EP montrent une divergence, ce qui accØlŁre le vent zonal. A l’inverse entre
1000 et 600 hPa, ainsi qu’entre 300 et 150 hPa, les ux EP convergent et le vent zonal est ralenti.
Pour FLAT et VFLAT, de fortes propagations d’onde se font vers les pôles entre 20	et 50	de lati-
tude. Ces ondes existent dans la rØalitØ mais elles sont particuliŁrement ampliØes dans FLAT et
VFLAT.
Pour rØsumer, les diagnostics de EP-ux montrent des propagations d’ondes vers les pôles
entre 30	et 60	qui sont de plus en plus fortes en altitude de la simulation PEAK à la simulation
VFLAT. Cela reŁte de forts transports de quantitØ de mouvement dans la haute troposphŁre dans
FLAT et VFLAT. Ces transports de quantitØ de mouvement dØplacent le jet, par rapport aux cel-
lules de Hadley.
AprŁs avoir ØtudiØ en dØtails la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre, on a essayØ de com-
prendre son Øquilibre par l’Øtude des lois de conservation de l’atmosphŁre.
4.4.4 Études des lois de conservation de l’atmosphère
La circulation gØnØrale de l’atmosphŁre est gouvernØe par les lois de conservation du mo-
ment cinØtique, de vapeur d’eau et de l’Ønergie. Nous allons Øtudier, succinctement, ces lois de
conservation dans nos simulations.
Conservation du moment cinØtique
Le moment cinØtique de l’atmosphŁre est donnØ par M = Ωa2 cos2 ϕ+ ua cosϕ. L’Øquation
de conservation a ØtØ donnØe par Peixoto and Oort (1982) :
∂[M ]
∂t
= −
1
a cosϕ
∂
∂ϕ
(Jϕ cosϕ)− a cosϕg
∂[X]
∂p
(4.19)
Avec, [X] la friction exercØe par la surface en moyenne, Jϕ le transport mØridien de moment
cinØtique.
L’Éq. 4.23 montre que, en rØgime stationnaire, la divergence du transport mØridien de moment
cinØtique (premier terme à droite de l’Éq. 4.23) est Øgal au couple des forces de friction ou friction
torque (deuxiŁme terme à droite de l’Éq. 4.23). On note que sur la Terre, il faudrait ajouter à
l’Éq. 4.23 le couple des montagnes ou mountain torque, or sur nos simulations ce terme est nul
par dØnition, car il n’y a aucun relief.
Jϕ le transport de moment cinØtique est dØni par :
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Jϕ = Ωa
2 cos2 ϕ[v] + a cosϕ([u][v] + [u′v′] + [u∗v∗]) (4.20)
Oø les transports de quantitØ de mouvement moyens, transitoires et stationnaires sont donnØs
par [u][v], [u′v′] et [u∗v∗] (voir section 2.3.3).
Le transport Jϕ de moment cinØtique des simulations aqua-planŁtes est donnØ sur la Fig. 4.22.
Le transport de moment cinØtique est dØcomposØ selon l’Éq. 4.20 en :
 transport de moment-Ω (premier terme à droite de l’Éq. 4.20)
 transport de moment relatif moyen (deuxiŁme terme à droite de l’Éq. 4.20)
 transport de moyen relatif tourbillonnaire (somme des troisiŁme et quatriŁme termes à droite
de l’Éq. 4.20).
On note que, dans nos simulations aqua-planŁtes, les termes de transports stationnaires sont
petits devant les termes de transports transitoires. Cependant, nous avons sommØ transport transi-
toire et stationnaire pour l’Øtude des perturbations.
Sur la Fig. 4.22, on voit tout d’abord, que le terme de transport de moment-Ω est nØgligeable,
ce qui est aussi vrai pour la Terre. Et seuls les transports de moment relatif, rØalisØs par les circu-
lation moyenne et transitoires sont importants.
Sur Terre, le moment cinØtique est surtout transportØ par les termes stationnaires et transitoires.
Regardons maintenant nos simulations.
 Les simulations PEAK et CONTROL rØalisent leurs transports de moment cinØtique pour
moitiØ grâce à la circulation moyenne, et pour moitiØ grâce aux rØgimes transitoires. Dans
ces simulations, la forte circulation de Hadley aux tropiques crØe une forte circulation
moyenne, qui transporte une large part du moment cinØtique,
 A l’inverse, les simulations FLAT et VFLAT transportent leurs moments cinØtiques surtout
grâce aux rØgimes transitoires. Le fort transport de moment cinØtique est à relier aux ondes
mises en Øvidence par les ux EP.
Regardons maintenant les puits et les sources de moment cinØtique dans nos simulations. Les
puits et sources de moment cinØtique sont donnØs par le couple des forces de friction. La Fig. 4.23
donne le moment des forces de friction de nos simulations.
La forme classique du couple des forces de friction est donnØe dans Peixoto and Oort (1982).
Au niveau de l’Øquateur, les alizØs sont ralentis par la surface, les forces de frictions donnent donc
du moment cinØtique à l’atmosphŁre et la surface se comporte comme une source de moment
cinØtique. A l’inverse, au niveau des moyennes latitudes, les vents sont d’ouest, les vents accØlŁrent
la rotation de la Terre. La surface est donc un puit de moment cinØtique. Au niveau des pôles, la
surface se comporte sur terre comme une source de moment cinØtique.
Ainsi, comme la circulation de Hadley devient plus Øtendue entre les simulations PEAK et
VFLAT, les zones de vent d’est deviennent de mŒme plus Øtendues aux tropiques (voir Fig. 4.20).
En consØquence la source de moment cinØtique au niveau de l’Øquateur augmente entre les simu-
lations PEAK et VFLAT. Pour Øquilibrer la forte de source de moment cinØtique, les puits aug-
mentent aussi et se dØplacent vers les hautes latitudes, au dØpends de la rØgion source de moment
cinØtique des latitudes polaires. En effet, les pôles constituent une source de moment cinØtique se-
condaire dans les simulation PEAK, CONTROL et OBSERVED. En revanche, les pôles forment
une source plus faible de moment cinØtique dans les simulations FLAT et VFLAT.
Ainsi, le transport de moment cinØtique est de plus en plus marquØ par les perturbations tran-
sitoires des simulations PEAK à VFLAT. On comprend alors les propagations d’ondes fortes vers
l’Øquateur en altitude dans les simulation FLAT et VFLAT. En effet, comme la circulation de
Hadley est faible dans ces simulations, les ondes effectuent la plus grande partie du transport du
moment cinØtique.
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FIG. 4.22  Transport de moment cinØtique Jϕ, donnØ en 1018 kg.s2.s−2, pour les simulations
aqua-planŁtes. Le transport total Jϕ est dØcomposØ en transport de moment-Ω (notØ Ω-transp.),
transport de moment relatif moyen (notØ Moy. Rel. Trans.) et tourbillonnaire (notØ Trs. Rel.
Transp.).
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FIG. 4.23  Couple des forces de friction, donnØ en 1018 kg.s2.s−2, pour les simulations aqua-
planŁtes.
Conservation de la vapeur d’eau
Le bilan en eau dØtermine aussi la circulation grande Øchelle. L’eau est transportØe dans l’at-
mosphŁre par la circulation de grande Øchelle. Si on appelle Qϕ le transport mØridien de vapeur
d’eau total, on peut Øcrire la loi de conservation suivante :
∂[W ]
∂t
= −
1
a cosϕ
∂
∂ϕ
(Qϕ cosϕ) + P −E (4.21)
Avec W le contenu en eau de l’atmosphŁre, P le taux de prØcipitation et E le taux d’Øvapora-
tion.
L’Éq. 4.23 montre que, en rØgime stationnaire, la divergence du transport d’eau est compensØe
par l’eau apportØe par l’Øvaporation (source d’eau) et l’eau enlevØe par les prØcipitations (puit
d’eau).
Regardons tout d’abord les taux d’Øvaporation de nos simulations dans la Fig. 4.25. L’Øvapo-
ration est forte au niveau des zones de forte SST, et de forts vents de surface, comme au niveau des
branches descendantes des cellules de Hadley. Au centre de l’ITCZ, le vent de surface est faible,
impliquant un minimum local d’Øvaporation. Dans nos simulations, l’Øvaporation, qui constitue la
source de vapeur d’eau dans l’atmosphŁre, change relativement peu par rapport aux prØcipitations
(voir Fig. 4.19). Le maximum d’Øvaporation localisØ sur les zones subtropicales se dØplace vers les
pôles de la simulation PEAK, à la simulation VFLAT, ce qui est cohØrent avec les dØplacements
des cellules de Hadley.
La Fig. 4.25 donne P − E la diffØrence des taux de prØcipitation et d’Øvaporation, en bas.
Cette diffØrence donne les sources et les puits d’eau pour l’atmosphŁre :
 l’ITCZ constitue un fort puit d’eau,
 les zones de haute pression subtropicales sont plutôt une source d’eau,
 les perturbations de moyennes latitudes, les courses des tempŒtes sont un faible puit d’eau.
Pour PEAK, CONTROL et OBSERVED, la forte circulation tropicale apporte de la vapeur
d’eau dans les basses couches de l’atmosphŁre, au niveau de l’ITCZ. Dans les simulations FLAT
et VFLAT, l’atmosphŁre transporte moins d’eau, et donc les prØcipitations sont moins fortes.
De plus, les simulations FLAT et VFLAT ne transportent pas d’eau au centre des doubles
ITCZ, c’est à dire entre 10	et l’Øquateur. A ces latitudes, toute l’eau ØvaporØe en surface prØcipite,
sans organisation de circulation grande Øchelle.
Conservation de l’Ønergie
Enn, le bilan ØnergØtique est peut Œtre la plus forte des contraintes sur la circulation grande
Øchelle. On rappelle que le transport mØridien d’Ønergie total [vE] s’Øcrit (voir section 2.3.3) :
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FIG. 4.24  Évaporation E en mm.jr−1, et divergence des ux d’humiditØ donnØe par la diffØrence
des prØcipitations et de l’Øvaporation P −E, en mm.jr−1, pour les simulations aqua-planŁtes.
[vE] = g[vz] + Cp[vT ] + Lv[vq] (4.22)
C’est à dire que le transport d’Ønergie [vE] se fait :
 sous forme de gØopotentiel g[vz],
 sous forme de chaleur Cp[vT ],
 sous forme de vapeur d’eau Lv[vq] (voir section 2.3.3).
La Fig. 4.25 donne le transport d’Ønergie pour nos simulations. De maniŁre gØnØrale, les trans-
ports d’Ønergie sont proches de ceux trouvØs sur les rØanalyses NCEP (voir Fig. 2.9) :
Dans les tropiques : les transports d’Ønergies sont marquØs par la circulation de Hadley qui trans-
porte chaleur et vapeur d’eau vers l’Øquateur, tandis que le gØopotentiel est transportØ vers
les pôles. Cependant, comme le transport de gØopotentiel est plus fort que les transports de
chaleur et de vapeur d’eau, le transport net d’Ønergie se fait vers les pôles.
Dans les moyennes latitudes : les tourbillons transitoires transportent plus de chaleur et de va-
peur d’eau vers les pôles que de gØopotentiel vers l’Øquateur. Par consØquent, le transport
net d’Ønergie se fait vers les pôles.
Regardons maintenant plus prØcisØment nos simulations. Tout d’abord, on remarque que les
transports net d’Ønergie vers les pôles sont sensiblement les mŒmes dans nos simulations. Ensuite,
les transports d’Ønergie sont trŁs semblables en terme d’intensitØ aux transports d’Ønergie des
rØanalyses NCEP (voir Fig. 2.9).
Dans les simulations FLAT et VFLAT, on remarque cependant une diffØrence notable : il
se forme une zone entre l’Øquateur et 10 	, sans transport d’Ønergie vers les pôles. Cette zone
correspond au centre des doubles ITCZs, en Øquilibre radiatif convectif.
Le bilan ØnergØtique de l’atmosphŁre s’Øcrit Peixoto and Oort (1982) :
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∂[Ea]
∂t
= −
1
a cosϕ
∂
∂ϕ
([vh] cosϕ) +QR + LvE +H (4.23)
Oø Ea est l’Ønergie des parcelles d’air dans l’atmosphŁre (Ea = CvT + gz + Lq), et h
est l’Ønergie transportØe par l’atmosphŁre, plus communØment appelØe Ønergie statique humide
(h = CpT + gz + Lq).
L’Éq. 4.23 explique que, en rØgime stationnaire, la divergence des transports d’Ønergie (pre-
mier terme à droite de l’Éq. 4.23) est Øgale à l’Ønergie apportØe sous forme radiative à l’atmosphŁre
(deuxiŁme terme à droite de l’Éq. 4.23), et à celle apportØe sous forme de ux turbulents qui quan-
tient les Øchanges avec la surface terrestre (troisiŁme et quatriŁme terme à droite de l’Éq. 4.23).
Les Øchanges radiatifs de l’atmosphŁre sont quantiØs parQR, qui correspond au bilan radiatif
du sommet de l’atmosphŁre auquel on soustrait le bilan radiatif au sol. QR quantie le refroidisse-
ment radiatif total de l’atmosphŁre. Les Øchanges radiatifs constituent un puits d’Ønergie sur tout
le globe.
L’Ønergie donnØe par les ux turbulents est calculØe par l’addition du ux de chaleur sensible
H et du ux de chaleur latente LvE. Les ux turbulents constituent une source d’Ønergie pour
l’atmosphŁre.
La Fig. 4.25 donne une quantication des puits et sources d’Ønergie de l’atmosphŁre. Le puit
d’Ønergie radiative et la source d’Ønergie de la surface ne changent que assez peu dans nos simu-
lations :
 L’Ønergie donnØe par les ux turbulents LE +H est forte au niveau des zones de forte SST
et de fort vent de surface, et ne change que relativement peu dans nos simulations. Au niveau
des tropiques, on a une forte source d’Ønergie, aux hautes latitudes, les ux turbulents sont
plus faibles et forment une source plus petite d’Ønergie.
 Le refroidissement radiatif de l’atmosphŁre est sensiblement le mŒme sur tout le globe,
sauf aux pôles. Le refroidissement radiatif est constant pour un point donnØ, mais en valeur
intØgrØe sur un petit cercle de latitude, le refroidissement radiatif total est proportionnel à
l’aire de la rØgion. L’aire reprØsentØe par les pôles Øtant plus petite que l’aire des zones
tropicales, le refroidissement radiatif total pour une latitude donnØe est donc plus petit vers
les pôles.
L’Ønergie est transportØe par l’atmosphŁre de l’Øquateur, vers les zones polaires ou le refroi-
dissement radiatif de l’atmosphŁre reste fort mais oø les ux turbulents ne sont plus une source
d’Ønergie. On remarque que l’Ønergie transportØe par l’atmosphŁre est sensiblement la mŒme dans
toutes les simulations, car le refroidissement radiatif et les ux turbulents ne changent que relati-
vement peu.
Les transports d’Ønergie sont donc xØs dans nos simulations et dØterminent l’intensitØ des
circulations grande Øchelle.
 Les zones de fort gradient mØridien de SST sont en gØnØral plus efcaces pour transporter
leur Ønergie, c’est à dire qu’une faible valeur de la circulation rØalise le transport d’Ønergie
nØcessaire à la stabilisation du climat.
 Les zones de faible gradient mØridien de SST, la circulation de Hadley a besoin d’une forte
intensitØ pour transporter l’Ønergie nØcessaire. A l’inverse, sur les zones de fort gradient de
SST, les transports d’Ønergie sont trŁs efcaces, et une faible circulation de Hadley trans-
porte assez d’Ønergie pour stabiliser le climat.
On note que pour les simulations FLAT et VFLAT, entre l’Øquateur et 10	, l’Ønergie appor-
tØe par les ux turbulents de surface est entiŁrement ØvacuØe par le refroidissement radiatif de
l’atmosphŁre, on est alors en Øquilibre radiatif convectif.
Discussion
Les sources et les puits de moment cinØtique varient peu dans nos simulations. En consØ-
quence, les lois de conservation tendent à imposer un mŒme transport d’Ønergie et de moment
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FIG. 4.25  Transport d’Ønergie (à gauche) en 1015 W et bilan ØnergØtique (à droite), en 1015
W. Les transports d’Ønergie sont dØcomposØs en transport de gØopotentiel, de vapeur d’eau et de
chaleur. Le bilan ØnergØtique donne les divergences des transports (notØ div(ve)), le puit d’Ønergie
radiative apportØe au sol et au sommet de l’atmosphŁre (notØ Qr) et la source d’Ønergie apportØe
par les ux turbulents (notØ LE +H).
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cinØtique dans nos simulations. Ce transport d’Ønergie est alors rØalisØ par la circulation de Had-
ley au niveau des tropiques et par les tourbillons transitoires au niveau des moyennes latitudes. La
valeur du transport d’Ønergie est, pour simplier, donnØe par Held (2000) :
vh ≈
1
a
∂(v∆h)
∂ϕ
(4.24)
Avec, ∆h la diffØrence entre l’Ønergie statique humide (h = CpT + Lvq + gz) au sol et au
sommet de l’atmosphŁre.
Dans nos simulations, les gradients verticaux d’Ønergie statique humide sont proches. La
tropopause se trouve à la mŒme hauteur, et les valeurs du gradient vertical de tempØrature sont
proches, pour les simulations PEAK, CONTROL, OBSERVED, FLAT et VFLAT.
Or, le transport d’Ønergie peut s’Øcrire :
vh ≈
v
a
∂∆h
∂ϕ
+
∆h
a
∂v
∂ϕ
(4.25)
En consØquence, si les gradients mØridiens de SST sont forts, la divergence ( ∂∆h∂ϕ ) de l’Ønergie
statique humide est forte, et la circulation doit diminuer. A l’inverse, si les gradients de SST sont
faibles, v, c’est à dire la circulation mØridienne, augmente pour rØaliser le transport d’Ønergie.
Donc de la simulation PEAK à la simulation VFLAT, oø les gradients de SST sur la zone
recouverte par la circulation de Hadley sont de plus en plus forts, la circulation de Hadley doit
s’affaiblir pour transporter la mŒme quantitØ d’Ønergie.
La Fig. 4.26 reprØsente les transports ØnergØtiques, dans les simulations aqua-planŁtes. Pour
une mŒme intensitØ de la circulation de Hadley, les transports d’Ønergie sont donnØs en haut de
la Fig. 4.26. Les transports de tempØrature et d’humiditØ se font vers l’Øquateur au niveau de la
circulation de Hadley, alors que le gØopotentiel est transportØ vers les pôles. Quand les gradients
mØridiens de SST sont forts aux tropiques, les transports de chaleur et d’humiditØ sont ampliØs.
En revanche, le transport de gØopotentiel change peu, car celui-ci dØpend de la hauteur de la tro-
popause, qui est proche entre les simulations PEAK et FLAT. En consØquence, pour une mŒme
valeur de la circulation mØridienne, PEAK transporte moins d’Ønergie vers les pôles que FLAT.
L’intensitØ de la circulation de Hadley change donc pour que, à l’Øquilibre, le transport d’Øner-
gie vers les pôles soit rØalisØ. Les termes sources et puits d’Ønergie variant peu, l’intensitØ de la
circulation de Hadley doit diminuer lorsque les transports d’Ønergie sont efcaces. Les valeurs de
l’intensitØ de la circulation de Hadley, et des transports d’Ønergie sont alors donnØes en bas de la
Fig. 4.26.
Nous suggØrons donc que l’intensitØ de la circulation de Hadley est dØterminØe par l’Ønergie
massique efcace ESE (Efcient Specic Energy), donnant l’efcacitØ du transport ØnergØtique de
la circulation de Hadley.
ESE =
[
vh
]
maxψ
(4.26)
Ici, ESE est en J.kg−1, et donne l’Ønergie totale transportØe pour une circulation mØridienne
donnØe.
[
vh
]
est le transport d’Ønergie statique humide. maxψ est l’intensitØ de la circulation de
Hadley.
Les doubles ITCZ se forment dans FLAT et VFLAT lorsque les circulations de grande Øchelle
dØterminØes en premier lieu par les transports d’Ønergie ne transportent pas assez d’eau en surface
pour alimenter l’ITCZ. Au centre des doubles ITCZs se forme alors des zones sans circulation
grande Øchelle, en Øquilibre radiatif convectif avec l’environnement.
En second lieu, les lois de conservations de moment cinØtique, imposent que les rØgimes tran-
sitoires transportent le moment cinØtique pour compenser le manque liØ à la circulation moyenne.
Dans le cas de faible circulation de Hadley, on a alors de fortes ondes qui se forment en altitude
pour transporter le moment cinØtique de l’Øquateur vers les pôles. Le jet est alors dØplacØ par
rapport à la cellule de Hadley, et se retrouve plus vers les hautes latitudes.
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4.4.5 Simulation d’une augmentation uniforme de SST
En complØment des simulations PEAK, CONTROL, OBSERVED, FLAT et VFLAT, nous
avons rØalisØ la simulation OBSERVED+2K, simulant une augmentation uniforme de tempØrature
de 2K, par rapport aux SSTs de la simulation OBSERVED. Cette simulation a ØtØ rØalisØe pour
simuler le changement climatique et les changements de circulations grande Øchelle trouvØs aux
chapitres prØcØdents.
La Fig. 4.27 donne les prØcipitations pour OBSERVED et OBSERVED+2K. On voit une in-
tensication des prØcipitations pour OBSERVED+2K. En effet, selon l’Øquation de Clausius Cla-
peyron, l’humiditØ saturante de l’eau augmente, et si on considŁre que l’humiditØ relative reste
constante, cela implique que l’humiditØ dans l’atmosphŁre augmente. Sur les AOGCMs, la circu-
lation gØnØrale de l’atmosphŁre diminue moins que l’humiditØ augmente, en consØquence le cycle
hydrologique est ampliØ (Held and Soden, 2006).
La circulation de Hadley et son changement sont illustrØs sur la Fig. 4.28. En complØment, les
caractØristiques de OBSERVED+2K sont illustrØes au tableau 4.6.
Pour une augmentation uniforme de la SST de 2K, la circulation de Hadley montre les modi-
cations caractØristiques des AOGCMs lors du changement climatique :
 un faible affaiblissement de environ 3%,
 la cellule de Hadley et la tropopause sont dØplacØes plus haut en hauteur,
 L’extension des cellules de Hadley augmente de 0.7	en latitude.
De plus, les cellules de Hadley de OBSERVED+2K montrent un affaiblissement prŁs de
l’Øquateur. Cet affaiblissement correspond à un Ølargissement de l’ITCZ. Comme l’atmosphŁre
contient plus d’eau, le ux d’humiditØ de surface transporte plus d’eau et alimente une ITCZ plus
intense et plus large. Nos simulations diagnostiquent donc des ascendances d’air occupant une
zone plus large.
Sur des Øchelles plus petites, l’Øtude de CRMs de Bretherton et al. (2003), illustrØe sur la
Fig. 2.31 prØvoit à l’inverse des zones d’ascendance occupant des surfaces plus petites au niveau
des systŁmes convectifs, à partir d’une augmentation uniforme de la SST. Nous suggØrons donc
que les changements d’organisation des zones d’ascendance sont diffØrentes suivant l’Øchelle spa-
tiale sur laquelle on observe le climat, que ce soit l’Øchelle synoptique (rØsolue dans les GCMs)
ou mØsoØchelle (rØsolue dans les CRMs).
Le vent zonal de OBSERVED et son changement dans la simulation OBSERVED+2K sont
donnØs dans la Fig. 4.29. On voit un dØplacement des jets vers les pôles, qui accompagne le
dØplacement des cellules de Hadley.
Les simulations OBSERVED et OBSERVED+2K permettent donc de mettre en Øvidence les
signaux classiques de changement climatique dans le cadre idØalisØ de simulations aqua-planŁtes :
 l’intensication de cycle hydrologique,
 le faible affaiblissement de la circulation de Hadley,
 le dØplacement des jets et des limites des cellules vers les pôles.
Comme les transports d’Ønergie sont xØs par le refroidissement radiatif et l’apport d’Ønergie
par la surface, ils changent peu entre OBSERVED et OBSERVED+2K, les transports d’Ønergie
doivent donc Œtre identiques entre les deux simulations.
La Fig. 4.26 reprØsente les transports d’Ønergie pour les simulations OBSERVED et OBSER-
VED+2K. Les transports de chaleur et d’humiditØ changent peu entre OBSERVED et OBSER-
VED+2K, par rapport au transport de gØopotentiel. Puisque la SST est plus forte dans OBSER-
VED+2K, la tropopause est dØplacØe plus haut en altitude. Les transports de gØopotentiel sont
donc plus forts, pour une mŒme circulation mØridienne. Le transport d’Ønergie vers les pôles est
donc plus efcace dans OBSERVED+2K. Si on considŁre que les termes sources et puits du bilan
ØnergØtique varient peu, la circulation mØridienne doit donc diminuer pour transporter la mŒme
quantitØ d’Ønergie.
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FIG. 4.26  SchØma Bilan reprØsentant les transports d’Ønergie dans l’atmosphŁre sous forme de
gØopotentiel (gz), de chaleur (CpT ) et d’humiditØ (Lvq), pour les simulations PEAK et FLAT.
Les schØmas du haut donnent les transports ØnergØtiques pour une mŒme valeur de la circulation
mØridienne. Les schØmas du bas donnent les transports ØnergØtiques à l’Øquilibre.
FIG. 4.27  PrØcipitation, en mm.jr−1, en moyenne zonale des simulations OBSERVED et OB-
SERVED+2K.
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FIG. 4.28  Fonction de courant mØridienne ψ en 1010 kg.s−1 de la simulation OBSERVED en
contour, et son changement (en couleur) pour une augmentation uniforme de SST de 2K, entre les
simulations OBSERVED et OBSERVED+2K.
FIG. 4.29  Vent zonal u, en m.s−1, de la simulation OBSERVED en contour, et son changement
(en couleur) pour une augmentation uniforme de SST de 2K, entre les simulations OBSERVED et
OBSERVED+2K.
FIG. 4.30  MŒme schØma que Fig. 4.26 mais pour les simulations OBSERVED et OBSER-
VED+2K.
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4.4.6 Discussion
IntensitØ des cellules de Hadley
Plusieurs modŁles conceptuels sont rØguliŁrement invoquØs pour expliquer l’intensitØ des cel-
lules de Hadley. Suivant les rØsultats rØsumØs à la section 2.4.1, ces modŁles sont construits à
l’aide de la conservation du moment cinØtique, c’est à dire que le moment cinØtique est conservØ
en suivant une parcelle d’air dans sa trajectoire. Regardons si le moment cinØtique est homogŁne
au sein des cellules de Hadley.
Les lignes d’Øgal moment cinØtique ont ØtØ superposØes sur la Fig. 4.20. On voit que pour les
simulations PEAK, CONTROL et OBSERVED, si le moment cinØtique n’est pas rigoureusement
uniforme au niveau de la circulation de Hadley, les lignes d’Øgal moment cinØtique sont modiØes
par la circulation de Hadley. Une partie de la circulation de Hadley semble bien Œtre expliquØe par
la conservation du moment cinØtique comme dans Held and Hou (1980).
Cependant, dans les simulations FLAT et VFLAT, la circulation de Hadley recoupe les lignes
d’Øgal moment cinØtique. La conservation du moment cinØtique ne peut donc pas expliquer la
circulation de Hadley dans ces deux simulations.
Dans les simulations FLAT et VFLAT, au niveau de la zone Øquatoriale, les gradients mØridiens
de tempØrature sont trŁs faibles, et le vent thermique est faible. L’Øquilibre radiatif convectif peut
donc s’installer et la circulation de Hadley n’est pas forcØe au sens de la thØorie de Held and
Hou (1980). Dans ces FLAT et VFLAT, on observe bien une zone d’Øquilibre radiatif-convectif
au centre des doubles ITCZs. Ces simulations se rapprochent des simulations aqua-planŁtes de
Sherwood and Meyer (2006), oø tous les points de grille sur Terre sont en Øquilibre radiatif-
convectif. Sherwood and Meyer (2006) dØcrivent alors la Terre sans dynamique de grande Øchelle
comme un monde bouilloire.
Cependant, pour FLAT comme pour VFLAT la circulation n’est pas pour autant supprimØe.
On observe bien une circulation de Hadley, dont les intensitØs et extensions de FLAT et VFLAT
sont assez rØalistes par rapport à la rØalitØ. Pourquoi observe-t-on une circulation de Hadley alors
que la reprØsentation de Held and Hou (1980) n’en prØvoit pas ? Nous suggØrons que c’est la
prØsence d’humiditØ et des tourbillons transitoires qui imposent une circulation de Hadley dans
ces simulations.
En effet, la majeure diffØrence entre le modŁle conceptuel de Held and Hou (1980) et des vi-
sions plus complŁtes Satoh (1994); Fang and Tung (1999) est la prØsence d’humiditØ et de convec-
tion. Satoh (1994) a montrØ que l’humiditØ impose une circulation de Hadley dont la dynamique
est assez diffØrente de celle des modŁles secs. La cellule de Hadley doit pouvoir rØaliser les trans-
ports d’Ønergie nØcessaires vers les pôles.
De plus, la prØsence des tourbillons transitoires et leurs inuences sur la circulation de Hadley,
ont un fort impact sur la circulation de Hadley (voir section 2.4.1.). Comme les simulations FLAT
et VFLAT montrent une fort gradient de tempØrature au niveau des moyennes latitudes (Fig. 4.18),
les tourbillons transitoires sont particuliŁrement actifs, et doivent imposØ une valeur à l’intensitØ
de la circulation de Hadley.
En bilan :
 les modŁles type Held and Hou (1980) semblent bien adaptØs pour dØcrire les circulations
de Hadley fortes, simulØes par de forts gradients mØrdiens de SST au niveau de l’Øquateur,
comme dans les simulations PEAK, CONTROL et OBSERVED,
 la contrainte de la rØalisation des transports ØnergØtiques constitue une meilleure contrainte
pour l’Øtude de l’intensitØ des circulations de Hadley. Par exemple, la prØsence de faibles
gradients mØridiens de SST Øquatoriaux augmente l’efcacitØ des transports ØnergØtiques
de la circulation de Hadley, et diminuent l’intensitØ de la circulation grande Øchelle dans
FLAT et VFLAT.
 la circulation de Hadley sur Terre semble Œtre plus proche des simulations FLAT et VFLAT
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que PEAK, CONTROL et OBSERVED. Sur Terre, les transports d’Ønergie constituent la
principale contrainte sur la circulation de Hadley. Les modŁles type Held and Hou (1980)
sont peu reprØsentatifs de la Terre.
Largeur des cellules de Hadley
FIG. 4.31  InterprØtation de la largeur des cellules de Hadley. Le graphe à gauche donne la
position des cellules de Hadley, ϕH , calculØe à partir du modŁle de Held and Hou (1980), en
fonction de l’extension mesurØe des cellules de Hadley. Le graphe à droite donne la position des
cellules donnØe par ϕBC , calculØe à partir de Held (2000), en fonction de l’extension mesurØe des
cellules de Hadley.
An d’interprØter la largeur des circulations de Hadley deux thØories sont gØnØralement dis-
cutØes dans la littØrature. Ces thØories ont ØtØ largement discutØes à la section 2.4.1, nous les
rØsumons donc ici succinctement :
 Selon la thØorie axisymØtrique de Held and Hou (1980), la circulation de Hadley s’Øtend
jusqu’à ce que le vent thermique soit en Øquilibre radiatif avec l’environnement, ce qui
donne une largeur de ϕH = (R∆H)1/2,
 Selon Held and Soden (2000), la limite des cellules est donnØe par la latitude oø le jet
devient barocliniquement instable. Ce qui donne une largeur de ϕBC = (R∆V )1/4.
oø ∆H et ∆V sont les diffØrences de tempØrature entre l’Øquateur et les pôles pour ∆H , et la
surface et la tropopause pour ∆V . R est une constante donnØe par R = gH/(aΩ)2.
La Fig. 4.31 donne les latitudes ϕH et ϕBC , reprØsentant les limites des cellules de Hadley
donnØes par les thØories de Held and Hou (1980) et Held and Soden (2000), en fonction de l’ex-
tension des cellules de Hadley diagnostiquØe dans les diffØrentes simulations. On voit alors que
la thØorie de Held and Hou (1980) donne une meilleure Øchelle pour les simulations PEAK et
CONTROL. En revanche, l’extension des cellules de Hadley des simulations FLAT et VFLAT est
mieux donnØe par Held and Soden (2000). Les extensions des cellules de Hadley pour la simula-
tion OBSERVED sont mal donnØes par les deux thØories.
L’Øchelle de Held and Hou (1980) est plus appropriØe pour des cellules de Hadley intenses cor-
respondant à des gradients mØridiens de SST faibles au niveau de l’Øquateur (PEAK et CONTROL).
Tandis que l’Øchelle de Held and Soden (2000) est plus adaptØe pour les circulations moins in-
tenses (FLAT et VFLAT) correspondant aux valeurs trouvØes dans la rØalitØ. Dans la rØalitØ, l’ex-
tension des cellules de Hadley est donc plus dØterminØe par la latitude pour laquelle le jet devient
barocliniquement instable (Held and Soden, 2000). Nos rØsultats rejoignent donc ceux de Frierson
et al. (2007b) pour la dØtermination des limites des cellules de Hadley.
La Fig. 4.32 donne l’intensitØ de la circulation de Hadley, en fonction de l’extension des cel-
lules, à gauche. On retrouve ce qu’on a diagnostiquØ dans les modŁles couplØs à la section 3.6.2
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FIG. 4.32  A gauche, relation entre l’intensitØ de la circulation de Hadley, |max(ψ)| en 1010
kg.s−1, et l’extension des cellules de Hadley, en degrØ de latitude. A droite, intensitØ du jet subtro-
pical (max(u) en m.s−1) en fonction de l’extension des cellules de Hadley, en degrØ de latitude.
(Fig. 3.20), c’est à dire que plus les cellules sont Øtendues moins elles sont intenses. A droite de
la Fig. 4.32, l’intensitØ des jets subtropicaux est donnØe en fonction de l’extension des cellules de
Hadley. On remarque alors que plus la cellule est Øtendue, moins les jets sont forts. Une circulation
de Hadley intense transporte beaucoup de moment cinØtique et crØe un fort jet. Une circulation de
Hadley moins intense, fait un jet plus faible, ce jet plus faible est barocliniquement plus stable et
se place donc à des latitudes plus fortes.
4.5 Synthèse
Dans ce chapitre, des simulations idØalisØes ont ØtØ utilisØes pour comprendre les change-
ments des circulations atmosphØriques tropicales aprŁs augmentation des gaz à effet de serre dans
l’atmosphŁre.
Dans la premiŁre partie de ce chapitre, la structure gØographique des changements de SST est
dØcomposØe en :
 changement uniforme,
 changement de structure mØridienne,
 changement de structure longitudinale.
Une partie du changement climatique est expliquØ par l’augmentation uniforme des tempØra-
tures. Cela correspond aux signaux les plus robustes diagnostiquØs dans les AOGCMs au chapitre
prØcØdent :
 Augmentation de l’intensitØ du cycle hydrologique,
 LØgŁre diminution de la circulation mØridienne,
 DØplacement des branches subsidentes des cellules de Hadley vers les pôles.
Cependant, on montre que les changements de circulation mØridienne moyenne s’expliquent
aussi, pour une large part, par les changements de gradients mØridiens de SST. Ces changements
de circulation mØridienne sont à l’origine d’importants changements dans les prØcipitations.
Les changements longitudinaux de SST semblent amortir faiblement les changements affectant
la circulation mØridienne. NØanmoins, l’inuence des changements longitudinaux reste incertaine.
Dans une deuxiŁme partie nous Øtudions avec plus de dØtails les mØcanismes à l’origine des
changements de circulation de Hadley. Nous suggØrons que les mØcanismes par lesquels les gra-
dients mØridiens affectent la circulation de Hadley sont les suivants :
 une augmentation du gradient mØridien de SST rend de transport d’Ønergie vers les pôles
plus efcace, ce qui diminue l’intensitØ de la circulation mØridienne,
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 une diminution de la circulation mØridienne implique que le transport de moment cinØtique
par les ondes baroclines augmente. L’augmentation du transport de moment cinØtique mo-
die la structure des ondes baroclines et dØplace les jets subtropicaux vers les pôles.
Ensuite, dans les simulations aqua-planŁtes, nous mettons en Øvidence l’existence, pour des
faibles gradients de SST, d’une zone sans dynamique, en Øquilibre radiatif convectif, au niveau
des rØgions Øquatoriales. Ces zones se mettent en place au centre des doubles ITCZs.
Enn, nous suggØrons que les modŁles classiques type Held and Hou (1980) sont valides
pour dØcrire les circulation de Hadley trŁs intenses peu observØes dans la rØalitØ. Cependant, ces
modŁles se rØvŁlent insufsants pour dØcrire la circulation de Hadley des GCMs aqua-planŁtes
avec des cellules de Hadley plus faibles, correspondant mieux à la rØalitØ.
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Chapitre 5
L’incertitude de la rétroaction de la
vapeur d’eau dans les GCMs
Sommaire
5.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 161
5.2 Étude de UTHs simulées par LMDZ4 et comparaison aux observations . . 162
5.3 Méthodologie pour l’étude des rétroactions climatiques . . . . . . . . . . . 166
5.4 Influence de la dynamique sur la rétroaction de la vapeur d’eau . . . . . . 173
5.5 Influence du schéma de convection sur la rétroaction de la vapeur d’eau . . 177
5.6 Résultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 178
5.7 Synthèse . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 179
5.1 Introduction
Nous avons ØtudiØ, dans les chapitres prØcØdents, les variations de la circulation grande Øchelle,
aprŁs augmentation des gaz à effet de serre dans l’atmosphŁre. Est-ce que l’extension vers les pôles
des cellules de Hadley ou encore la diminution en l’intensitØ de la circulation de Hadley/Walker
ont un impact sur les Øvaluations de la sensibilitØ climatiques des GCMs ? Autrement dit, est-
ce que la dynamique tropicale a un impact sur les rØtroactions climatiques ? Pour rØpondre à ces
questions, nous avons donc cherchØ à comprendre les rØtroactions climatiques, et leurs interactions
avec la circulation tropicale de grande Øchelle.
Parmi toutes les rØtroactions climatiques, la vapeur d’eau exerce la plus grande des rØtroac-
tions positives sur le climat (Bony et al., 2006). On estime que cette rØtroaction est responsable
d’environ 50% de l’augmentation de la tempØrature en changement climatique (Held and Soden,
2000). Pour comprendre comment s’exerce cette rØtroaction, il est nØcessaire de bien comprendre
l’effet radiatif de la vapeur d’eau. A cause de la non linØaritØ des transferts radiatifs dans l’atmo-
sphŁre, les perturbations d’OLR sont plus sensibles à un changement d’humiditØ dans les rØgions
sŁches que dans les rØgions humides. Les rØgions les plus sŁches correspondent à la troposphŁre
libre au niveau des branches subsidentes des circulations de Hadley/Walker. En bilan, on estime
que l’humiditØ de la haute troposphŁre (au dessus de 500hPa) est responsable d’environ la moitiØ
de l’effet de serre tropical, tandis que l’humiditØ des basses couches (au dessous de 500hPa) est
responsable de l’autre moitiØ de l’effet de serre (Bates and Jackson, 1997). En changement cli-
matique, les changements d’humiditØ de la basse troposphŁre sont trŁs liØs aux changements de la
tempØrature de surface, via la relation de Clausius Clapeyron. Tandis que l’humiditØ de la haute
troposphŁre est plus liØe aux dØtraînements des systŁmes convectifs et aux circulations de grande
Øchelle (Bates et al., 2001). L’interaction entre la rØtroaction de la vapeur d’eau et les variations de
circulation grande Øchelle est potentiellement importante, et l’intensitØ de cette interaction reste
donc une question ouverte.
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Nous avons donc cherchØ dans ce dernier chapitre à relier les changements de circulation
tropicale à la rØtroaction de la vapeur d’eau. De cette maniŁre, nous quantions les impacts des
changements de circulation sur les changements climatiques donnØs par les GCMs.
Dans une premiŁre partie, l’humiditØ des GCMs est comparØe à des observations satellites,
pour avoir une idØe des biais affectant les GCMs. Ensuite, aprŁs avoir prØsentØ une mØthodologie
pour l’Øvaluation des rØtroactions dans les GCMs, nous donnons des estimations sur l’impact des
changements de circulation sur la rØtroaction de la vapeur d’eau. Dans une derniŁre partie, nous
testons la paramØtrisation de la convection et son impact sur la rØtroaction de la vapeur d’eau.
Ce chapitre constitue un chapitre d’ouverture proposant une mØthodologie pour l’Øtude des
interactions entre les circulations grande Øchelle et la vapeur d’eau. Les rØsultats sont rØcent et ne
sont que briŁvement discutØs.
5.2 Étude de UTHs simulées par LMDZ4 et comparaison aux obser-
vations
5.2.1 Introduction
L’humiditØ dans la troposphŁre des modŁles est cruciale pour la modØlisation du systŁme cli-
matique. L’humiditØ dans les basses couches de l’atmosphŁre est trŁs reliØe à la tempØrature par
la relation de Clausius Clapeyron (voir 2.5.3). On peut montrer que les GCMs simulent assez
bien l’humiditØ intØgrØe sur la colonne d’air, ce qui est reliØ à l’habilitØe des GCMs à simuler la
tempØrature de surface.
Cependant, la relation entre la tempØrature et l’humiditØ est moins claire pour les hautes
couches de l’atmosphŁre. Les GCMs simulent alors moins bien l’humiditØ dans la troposphŁre
libre (Broniez et al., 2005).
Une maniŁre de regarder l’humiditØ est de regarder l’HumiditØ de la Haute TroposphŁre (UTH),
qui est l’humiditØ relative dans la troposphŁre entre 200 et 500 hPa UTH. L’humiditØ entre 200
et 500 hPa, est responsable de la moitiØ de l’effet de serre de la vapeur d’eau (Bates and Jackson,
1997). L’humiditØ dans cette partie de la troposphŁre est moins couplØe avec le sol que dans les
basses de la troposphŁre, et semble plus reliØe aux circulation grande Øchelle (Bates et al., 2001).
Regarder UTH dans les GCMs est avantageux car on peut alors comparer les GCMs à l’UTH
calculØe à partir d’observations satellites. L’UTH a ØtØ calculØe à partir des observations du Son-
deur Infrarouge à Haute RØsolution (HIRS), de 1979 à 1998 (Bates et al., 2001). Cette base de
donnØes est assez longue pour permettre de diagnostiquer un GCM en terme de UTH.
L’UTH des donnØs satellite n’est cependant pas rigoureusement l’humiditØ intØgrØe entre 300
et 500 hPa, et l’Øpaisseur d’atmosphŁre ØchantillonnØe par HIRS varie selon les conditions de
tempØrature et de pression. Il est donc prØfØrable de comparer l’UTH des donnØes satellites à
l’UTH diagnostiquØe à partir des radiances des GCMs, suivant l’approche model to satellite.
Dans cette premiŁre partie, nous mettons en place une mØthodologie pour le calcul de l’UTH
du GCM LMDZ4, pour des simulations d’ensembles de SST forcØes de 1979 à 1998, en s’inspirant
de Allan et al. (2003); Iacono et al. (2002). Puis nous comparons nos donnØes simulØes à la base
de donnØes de Bates et al. (2001). Enn, nous tentons de comprendre les biais de notre GCM.
5.2.2 Méthode
5.2.3 Base de donnée UTH à partir de HIRS
PrØsentons tout d’abord les caractØristiques de la base de donnØes d’UTH calculØe par Bates
et al. (2001).
Les radiances satellites de l’instrument HIRS, orbitant sur les plateformes gØostationnaires de
la NOAA, peuvent Œtre inversØes en UTH. Au niveau des tropiques, les radiances à 6.7 µm (canal
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12) sont trŁs sensibles aux changements de UTH. Selon Soden and Bretherton (1994), l’UTH peut
alors Œtre calculØe par la relation empirique :
UTH =
1
PH
cos θ exp(a+ bT6.7) (5.1)
Oø T6.7 est la tempØrature de brillance à 6.7 µm (canal 12), θ, l’angle de visØ, a et b des
constantes ajustØes selon une relation des moindre carrØs, à partir de donnØes TOVS. Enn, PH
est un terme dØpendant des conditions de tempØrature. Jackson and Bates (2001) ont montrØ que
l’utilisation de la tempØrature de brillance à 15 µm (canal 6), de HIRS, permettait d’estimer la
dØpendance en tempØrature de PH , selon la relation :
PH = a+ bT15 (5.2)
Oø a et b sont deux autres constantes, calculØes par une relation des moindres carrØs, à partir
de donnØes TOVS.
Les constantes utilisØes par Jackson and Bates (2001) sont rappelØes dans le tableau 5.1.
a b (K−1)
UTH 33.353 -0.123
PH 10.329 -0.036
TAB. 5.1  Coefcients de Jackson and Bates (2001) calculØs par un ajustement des moindre carrØs
de HIRS sur des donnØes TOVS.
Bates et al. (2001) a utilisØ ces relations pour mettre en place une base de donnØes d’UTH,
qu’on a utilisØe pour tester notre modŁle. Cette base de donnØes a ØtØ corrigØe des biais liØs aux
variations des orbites des satellites, ou encore des biais liØs au nombre de plateformes NOAA en
orbite (Bates and Jackson, 1997; Bates et al., 2001).
La base de donnØes est mensuelle, et couvre une pØriode allant de 1979 à 1998.
5.2.4 Simulation GCM et simulation des UTHs
Nous avons utilisØ un ensemble de 3 simulations de SST/SIC forcØes couvrant la pØriode
1979/1998, suivant le protocole AMIP. Ces simulations ont ØtØ rØalisØes avec le GCM LMDZ4,
dont une prØsentation de la physique paramØtrØe est donnØe dans Hourdin et al. (2006). Les trois
simulations d’ensemble ont ØtØ rØalisØes par un Øchantillonnage alØatoire des conditions initiales.
Les rØsultats prØsentØs constituent une moyenne des 3 simulations.
Les sorties des GCMs ont ØtØ converties en radiances satellites avec l’utilisation du code ra-
diatif RTTOV-7. Les radiances satellites en ciel clair sont alors utilisØes pour calculer UTH, en
suivant la mØthode utilisØe par Bates et al. (2001) pour construire la base de donnØes UTH.
L’utilisation du diagnostic direct des radiances en ciel sortie par notre code radiatif RTTOV-7
constitue un premier diagnostic (type I) de l’UTH en ciel clair.
Cependant le diagnostic direct de UTH en ciel clair se compare assez mal avec l’UTH de
HIRS. HIRS ne mesure pas de radiance là ou la couverture nuageuse excŁde une valeur seuil de
75% (Allan et al., 2003). Les rØgions nuageuses trŁs humides ne sont donc pas ØchantillonnØes par
HIRS.
Plusieurs mØthodes ont ØtØ mises en place pour simuler l’Øchantillonnage en ciel clair de HIRS.
Allan et al. (2003) corrigent les biais d’Øchantillonnage de la radiance des satellites par l’utilisation
d’une moyenne des radiances ciel clair toutes les 3 heures, pondØrØes par la fraction de ciel clair.
Iacono et al. (2002) utilisent seulement les radiances toutes les trois heures des points de grille oø
la couverture nuageuse au dessus de 750hPa est infØrieure à un seuil de 0.3.
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De maniŁre similaire aux deux autres mØthodes prØcØdentes. Notre deuxiŁme diagnostic (type
II) simule des radiances à partir de sorties journaliŁres, et fait une moyenne mensuelle des ra-
diances ciel clair pondØrØes par la couverture nuageuse totale, en ne prenant pas compte des points
de grille oø la couverture nuageuse totale excŁde 95%.
FIG. 5.1  Moyenne entre 10N et 10S de UTH en anomalie par rapport à la base de donnØ UTH de
Bates et al. (2001) pour le mois de janvier 1998, simulØ par le GCM LMDZ4 lors d’une simulation
AMIP. En trait plein apparaît la mØthode 1, en pointillØs la mØthode2.
L’UTH simulØ par les deux diagnostics type I et type II, pour le mois de janvier 1998, est
donnØ sur la Fig. 5.1. Un fort biais humide apparaît dans les deux diagnostics. Il apparaît que le
biais humide est un peu moins fort pour le deuxiŁme diagnostic prenant en compte les erreurs
d’Øchantillonnage en ciel clair. Cependant la correction de l’Øchantillonnage pour la simulation
des radiances ciel clair semble toujours rester insufsante pour corriger le fort biais humide.
A dØfaut d’une mØthode plus proche de l’Øchantillonnage rØel de HIRS, nous avons dØcidØ de
garder le diagnostic d’UTH simulØ à partir des radiances ciel clair (type I). Dans la suite, nous
illustrons des UTH en ciel clair (type I). Nous sommes conscient que notre mØthode va introduire
des forts biais humides dans l’UTH des zones ascendantes, souvent nuageuses.
5.2.5 résultats
La Fig. 5.2 donne une comparaison entre l’UTH simulØ par le GCM LMDZ, et l’UTH calculØ
à partir de HIRS par Bates et al. (2001), en moyenne annuelle, pour l’hiver de l’hØmisphŁre Nord
(DJF) et l’hiver de l’hØmisphŁre Sud (JJA), pour la pØriode 1979-1998. Il apparaît tout d’abord un
trop fort biais humide du GCM, dans les zones convectives de nuages haut. Notre biais humide
est beaucoup plus fort que celui de Allan et al. (2003), nous suggØrons qu’une mØthodologie plus
rigoureuse est nØcessaire pour simuler correctement les biais humides.
Notre simulation de UTH pour le GCM est plus exacte aux niveaux des zones sŁches, oø les
radiances ciel clair sont plus proches de la radiance rØelle observØe par HIRS. Ces zones sŁches
correspondent aux branches subsidentes des circulations de Hadley et de Walker. Sur la Fig. 5.2,
on voit que ces zones sŁches sont Øgalement affectØes de biais humides. Par exemple l’UTH dans
le Pacique Est est 10% plus forte dans le GCM que pour HIRS.
La structure gØographique moyenne de UTH est approximativement bien simulØe par le GCM.
Cependant la forte humiditØ relative provenant du dØtraînement des systŁmes convectifs de l’ITCZ
a tendance à Œtre trop large. Le GCM montre une zone humide trop Øtendue par rapport aux
observations, au niveau du continent Maritime, ce dØfaut du GCM est particuliŁrement marquØ en
DJF. En JJA, une double structure se voit au niveau du Pacique Central, reØtant les ascendances
à partir de la double ITCZ du GCM, alors que les observations ne voient quasiment pas de double
structure. Ce dØfaut dans l’UTH semble provenir de la mauvaise modØlisation de l’ITCZ au niveau
de l’OcØan Pacique. Des valeurs de UTH anormalement fortes par rapport aux observations sont
trouvØes au niveau de l’AmØrique Centrale en JJA.
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FIG. 5.2  UTH (en %) simulØ par le GCM LMDZ4 pour la pØriode 1979-1998. A gauche est
donnØ l’UTH simulØ en moyenne dans 3 simulations d’ensemble AMIP. A droite est donnØ l’UTH
de l’instrument HIRS. En haut pour DJF, au milieu pour JJA, en bas en moyenne annuelle (AN).
En revanche, les zones sŁches sont moins Øtendues dans le GCM que dans les observations
HIRS, ce qui se voit bien au niveau du Pacique Est en JJA, au encore au niveau de l’Arabie et du
sous continent Indien en DJF.
Pour comparer avec les rØsultats de Broniez and Pierrehumbert (2007) sur l’Øtude de l’humi-
ditØ dans la troposphŁre libre (FTH) observØe par des donnØes micro-ondes AMSU. L’UTH du
GCM et des observations a ØtØ dØcomposØe en rØgime dynamique sur la Fig. 5.3. La mØthodologie
de la dØcomposition en rØgime dynamique donne la valeur moyenne de UTH pour une vitesse
verticale ω500 donnØe. Comme il n’existe pas de base de donnØes de la vitesse verticale couvrant
notre pØriode d’Øtude, nous avons choisi d’utiliser la vitesse verticale des rØanalyses ERA40 pour
la dØcomposition en rØgime dynamique des observations de UTH.
On observe naturellement sur la Fig. 5.3 que les rØgions ascendantes sont les plus humides,
tandis que les rØgions subsidentes sont les plus sŁches, pour le GCM comme pour les observa-
tions. Le biais humide, dß à l’Øchantillonnage en ciel clair de HIRS, se voit bien dans les zones
humides ascendantes, avec un biais de 20% à 30% d’humiditØ relative du GCM par rapport aux
observations. Dans les rØgions subsidentes, l’humiditØ relative simulØe par le GCM en ciel clair se
compare mieux aux observations. L’UTH du GCM reste cependant plus forte que les observations,
avec une humiditØ supØrieure de 5 à 10%.
Comme les erreurs d’Øchantillonnage en ciel clair rendent nos UTHs simulØs trŁs peu com-
parables aux donnØes HIRS, il est dØlicat d’aller plus loin dans les interprØtations. Cependant, il
semble qu’au premier ordre que le GCM en ciel clair simule des UTHs un peu trop forts par rap-
port à la rØalitØ dans les zones subsidentes. La valeur trop forte des UTHs des GCMs a ØtØ signalØe
par Allan et al. (2003). Broniez et al. (2005) a diagnostiquØ FTH dans les modŁles AMIP II et a
trouvØ des biais humides systØmatiques dans les GCMs. Notre Øtude de UTH semble donc venir
conrmer les rØsultats prØcØdents.
Ces biais humides peuvent Œtre interprØtØs comme symptomatiques d’une circulation tropicale
trop active dans les GCMs, ou encore d’une hauteur de dØtraînement des nuages convectifs trop
basse par rapport à la rØalitØ. Il faudrait voir des observations de vent pour conrmer tel ou tel
hypothŁse. Cependant la grande dispersion des circulations de Hadley, montrØe par Mitas and
Clement (2006) dans les simulations AMIP, peut dØsigner les biais dans les circulations de Hadley
comme responsables de la surestimation de UTH. Les tours convectives semblent dØtraîner trop
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FIG. 5.3  UTH (en %) dØcomposØ en fonction de la vitesse verticale à 500hPa des rØanalyses
ERA40. L’UTH simulØe par le GCM LMDZ4 dans les simulations AMIP, est comparØe à celle de
l’instrument HIRS.
d’humiditØ dans la troposphŁre libre tropicale, ce qui humidie les zones subsidentes.
5.3 Méthodologie pour l’étude des rétroactions climatiques
AprŁs avoir regardØ les observations de UTH et les erreurs d’un GCM. Nous avons cherchØ à
Øtudier les rØtroactions climatiques, pour ensuite caractØriser la rØtroaction de la vapeur d’eau.
5.3.1 Introduction
Les rØtroactions climatiques qui affectent directement le bilan radiatif au sommet de l’atmo-
sphŁre sont les rØtroactions de la vapeur d’eau, des nuages, du gradient vertical de tempØrature et
de l’albØdo. Pour une prØsentation des ces rØtroactions, on se rØfŁre à la section 2.5.3, donnant une
prØsentation de ces rØtroactions.
La rØtroaction de la vapeur d’eau, est trŁs liØe aux changements de tempØrature (Soden and
Held, 2006; Colman, 2003).
Dans les GCMs, les changements de l’humiditØ sont donc pilotØs au premier ordre par les
changements d’humiditØ saturante dont la valeur dØpend de la tempØrature. Par opposition, les
GCMs ne montrent que peu de changements en terme d’humiditØ relative, et se comportent comme
si leur humiditØ relative Øtait gardØe constante lors d’une augmentation des gaz à effet de serre
(Held and Soden, 2000).
Comment expliquer que l’humiditØ relative reste inchangØe lors d’un rØchauffement clima-
tique ? Selon Bony et al. (2006), les changements d’humiditØ relative sont principalement pilotØs
par deux phØnomŁnes :
 les changements dans la hauteur de dØtraînement de la convection aux tropiques,
 les changements de la circulation grande Øchelle.
La circulation de grande Øchelle et ses variations ont donc une inuence sur les changements
d’humiditØ relative, et sur la rØtroaction de la vapeur d’eau.
Cependant, comment Øvaluer l’impact des changements d’humiditØ relative dans les GCMs ?
Peut-on lier la rØtroaction de la vapeur d’eau aux changements de circulation de grande Øchelle ?
Nous avons essayØ de rØpondre à ces questions en dØcomposant la rØtroaction de la vapeur d’eau.
Nous prØsentons dans cette section notre mØthodologie pour l’Øtude des rØtroactions dans le
GCM couplØ IPSL-CM4, dans le cadre de simulations CMIP 3, de doublement de la concentration
atmosphØrique en CO2.
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5.3.2 Simulations utilisées
PrØsentons d’abord briŁvement les simulations utilisØes pour tester notre mØthodologie. Nous
utilisons des simulations CMIP 3, prØsentØes à la section 3.3 :
 1CO2 : pØriode de 30 ans de simulation de contrôle, oø les gaz ont des concentrations
atmosphØriques prØindustrielles.
 2CO2 : pØriode de 30 ans aprŁs augmentation du CO2 de 1% par an et stabilisation de 150
ans à une concentration de CO2 doublØe par rapport à l’Øpoque prØindustrielle.
Les sorties utilisØes sont mensuelles et ont une rØsolution de 2.53◦×3.75	.
5.3.3 Méthodes
La mØthode choisie pour caractØriser les rØtroactions est celle du calcul des perturbations ra-
diatives partielles, dont nous prØsentons d’abord les bases. Dans un deuxiŁme volet, nous prØsen-
tons une dØcomposition de la rØtroaction de la vapeur d’eau. Enn, dans un troisiŁme volet, nous
illustrons comment nous avons effectuØ une dØcomposition en rØgime dynamique des rØtroactions.
Calcul des perturbations partielles radiatives
Les rØtroactions climatiques sont classiquement ØtudiØes à l’aide des perturbations partielles
radiatives. Un rØsumØ des calculs des rØtroactions pour diffØrents GCMs peut Œtre trouvØ dans
Bony et al. (2006). PrØsentons tout d’abord le calcul des perturbations radiatives partielles.
Les rØtroactions de l’albØdo (α), de l’humiditØ (q), des nuages (C) et de la tempØrature (T ) sont
calculØes suivant la mØthodologie de Held and Soden (2000) par les paramŁtres des rØtroactions
λT , λα, λq et λC . La rØtroaction de la tempØrature est divisØe en λT = λ0 + λL, oø λ0 suppose
un changement de tempØrature dans la troposphŁre Øgal au changement de tempØrature de surface
et oø λL considŁre le changement du gradient vertical de tempØrature (ce qu’on appelle le lapse
rate) dans la troposphŁre.
Suivant Held and Soden (2000); Soden and Held (2006), les paramŁtres des rØtroactions cli-
matiques λx ont ØtØ calculØs suivant deux termes, l’un dØpendant du transfert radiatif, l’autre
dØpendant de la rØponse climatique. λx est dØnie par :
λx =
∂R
∂x
dx
dTs
(5.3)
Oø Ts dØsigne la tempØrature de surface moyennØe globalement. On note R le bilan radiatif
au sommet de l’atmosphŁre.
Les rØtroactions climatiques ont ØtØ ØtudiØes avec le code radiatif de Morcrette et al. (1986),
utilisØ en mode off-line. A partir des sorties mensuelles de tempØrature de surface (Ts), d’albØdo
(α), d’humiditØ (q) et des nuages (C) du GCM couplØ IPSL-CM4, les ux radiatifs terrestre et
solaire au sommet de l’atmosphŁre, en rØponse à une perturbation donnØe, ont ØtØ calculØes. ∂R∂x dx,
la perturbation du bilan radiatif au sommet de l’atmosphŁre due au changement d’une variable x
est diagnostiquØe par le calcul radiatif. La perturbation radiative est ensuite normalisØe par le
changement global de la tempØrature de surface dTs pour obtenir le paramŁtre des rØtroactions λx.
Il est gØnØralement admis que les incertitudes liØes au code radiatif sont souvent bien plus
petites que les incertitudes de la sensibilitØ climatique des modŁles (Soden and Held, 2006). Le
choix de notre code radiatif ne devrait pas trop affecter nos estimations des rØtroactions. Par contre,
le fait d’utiliser des sorties mensuelles donne des erreurs dans le calcul radiatif au niveau des
nuages, dont le cycle diurne est nØcessaire pour amØliorer le calcul radiatif off-line. Les sorties
mensuelles donnent en revanche de bonnes estimations pour la rØtroaction de la vapeur d’eau que
nous voulons Øtudier.
Lors du calcul des perturbations radiatives, les tempØratures stratosphØriques sont ajustØes de
maniŁre que le refroidissement dynamique de la stratosphŁre soit nul. L’annulation du refroidis-
sement dynamique stratosphØrique annule les consØquences des changements radiatifs de la stra-
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tosphŁre sur le sommet de l’atmosphŁre. On s’affranchit ainsi des changements stratosphØriques
qu’on ne doit pas prendre en compte pour l’Øtude des rØtroactions climatiques. L’annulation du
refroidissement dynamique de la stratosphŁre est similaire à la mØthode de Soden and Held (2006)
qui perturbe les champs seulement dans la troposphŁre, ou encore à la mØthode plus classique qui
consiste à Øtudier les ux au sommet de la tropopause.
La rØtroaction exercØe par le changement de toutes les variables de l’atmosphŁre (α, q, T et C)
est aussi calculØe. On appelle λeff le total des rØtroactions sur le climat. La diffØrence entre λeff
et la somme des rØtroactions individuelles λα + λq + λ0 + λL + λC , provient des non linØaritØs
rØsultant des interactions entre les diffØrentes rØtroactions. On appelle λN la non linØaritØ des
rØtroactions calculØ par :
λN = λeff − (λα + λq + λ0 + λL + λC) (5.4)
Pour que nos estimations des rØtroactions soient ables, il faut que les non linØaritØs soient
faibles, et donc que λN soit petit.
DØcomposition de la rØtroaction de la vapeur d’eau
Le changement de vapeur δq d’eau a ØtØ dØcomposØ au premier ordre par :
δq ≈ qsδRH +RHδqs (5.5)
Oø RH dØsigne l’humiditØ relative et qs l’humiditØ à saturation calculØe avec la tempØrature
et la pression par la relation de Clausius Clapeyron.
Les changements de tempØratures δT sont principalement responsables des changements d’hu-
miditØ saturante qs. Les changements de tempØratures sont alors dØcomposØs en une composante
de surface et une composante verticale :
δT (z) = δTs + δTV (z) (5.6)
Oø Ts est le changement de tempØrature de surface, et TV (z), le changement vertical de tem-
pØrature.
Les changements d’humiditØ à saturation δqs sont donc dØcomposØs de mŒme en un change-
ment uniforme δqs0 et un changement vertical δqsV :
δqsat =
dqs
dT
δT0︸ ︷︷ ︸
δqs0
+
dqsat
dT
δTV︸ ︷︷ ︸
δqsV
(5.7)
La perturbation de la vapeur d’eau dans l’atmosphŁre s’Øcrit donc δq = δRHqs +RHδqs0 +
RHδqsV . La rØtroaction de la vapeur d’eau λq est donnØe par la somme de la rØtroaction due au
changement d’humiditØ relative (λRH ), de la rØtroaction de la vapeur d’eau due au changement
de tempØrature en surface (λqs0 ) et de la rØtroaction de la vapeur d’eau due au changement de
tempØrature sur la verticale (λqsV ).
Si les changements sont linØaires, on peut alors Øcrire :
λq ≈ λqsV + λqs0 + λRH (5.8)
Pour s’affranchir des changements de nuages, mal reprØsentØs à partir de sorties mensuelles,
l’ensemble de ces rØtroactions a ØtØ calculØ à partir des sorties radiatives en ciel clair.
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DØcomposition en rØgime dynamique
Enn, les rØtroactions climatiques quantiØes par les perturbations partielles radiatives ont ØtØ
dØcomposØes en rØgime dynamique, c’est à dire en fonction de la vitesse verticale à 500 hPa, notØe
ω500. Ces dØcompositions ont ØtØ calculØes sur les tropiques, dØnis entre 30	N et 30	S.
Pour appliquer des dØcompositions en fonction de la vitesse verticale aux paramŁtres des rØ-
troactions, nous avons mis en oeuvre le code radiatif de Morcrette et al. (1986) directement sur
les variables dØcomposØes en ω500. C’est à dire que le code radiatif n’est pas utilisØ colonne par
colonne en fonction de la latitude et de la longitude des points de grille, mais il est utilisØ selon les
colonnes d’Øgale vitesse à 500 hPa.
Les paramŁtres des rØtroactions λx|ω sont alors calculØs de maniŁre similaire :
λx|ω =
∂Rω
∂xω
dxω
dTs
trop (5.9)
Oø Rω est le bilan radiatif au sommet de l’atmosphŁre dØcomposØ selon la vitesse verticale ω.
xω est la valeur de x dØcomposØe en vitesse verticale ω. Tstrop est le changement de tempØrature
de surface en moyenne dans les tropiques (entre 30	N et 30	S).
5.3.4 Résultats
Calcul des rØtroactions climatiques dans IPSL-CM4
PrØsentons maintenant, pour illustrer notre mØthode, les rØsultats de perturbations radiatives
partielles à partir des simulations 1CO2 et 2CO2 du modŁle couplØ IPSL-CM4.
Pour comparer avec les rØsultats de la littØrature, les paramŁtres des rØtroactions en moyenne
globale et tropicale (entre 30 degrØs N et 30 degrØs S) sont donnØs sur le tableau 5.2.
RØtroaction Moyenne globale (90N-90S) Moyenne tropicale (30N-30s)
W.m−2.K−1 W.m−2.K−1
Planck λ0 -3.8 -3.9
Nuage λC 1.2 1.5
Vapeur d’eau λq 2.1 2.8
AlbØdo λα 0.33 0.00
Lapse rate λL -0.036 -0.61
Non linØaire λN -0.26 -0.26
TAB. 5.2  ParamŁtres des rØtroactions de la tempØrature de surface (Planck), des nuages C , de la
vapeur d’eau q, de l’albØdo α et du gradient vertical de tempØrature L. λN donne la non linØaritØ
entre les diffØrentes rØtroactions. Ces rØsultats ont ØtØ calculØs entre les simulations 1CO2 et 2CO2
du modŁle IPSL-CM4.
Un signe positif indique une amplication du changement climatique, donc une rØtroaction
positive. Par opposition, un signe nØgatif indique une rØtroaction nØgative. La plus forte des rØtro-
actions est donnØe par λ0, la rØtroaction nØgative de la tempØrature de surface, encore appelØe la
rØponse de Planck. Cette rØtroaction est de -3.8 W.m−2.K−1. La rØponse de Planck s’explique par
le fait qu’une augmentation de la tempØrature de surface augmente les radiations LW sortant de
l’atmosphŁre et diminue le bilan radiatif au sommet de l’atmosphŁre.
Ensuite, la rØtroaction positive la plus forte est celle de la vapeur d’eau +2.1 W.m−2.K−1,
puis vient la rØtroaction des nuages 1.3 W.m−2.K−1 et celle de l’albØdo +0.33 W.m−2.K−1. Les
changements verticaux de tempØrature (lapse rate) exercent une rØtroaction nØgative de -0.036
W.m−2.K−1, qui s’observe surtout au niveau des tropiques (-0.61 W.m−2.K−1 au niveau des tro-
piques).
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Le terme non linØaire λN reprØsente les interactions entre les diffØrentes rØtroactions, et en
particulier entre les nuages et les autres variables. Le terme non linØaire reste assez faible -0.26
W.m−2.K−1, et les perturbations radiatives partielles peuvent Œtre considØrØes au premier ordre
comme linØaires. Notre mØthodologie est donc validØe.
Les rØtroactions donnØes par nos calculs se rapprochent de celles trouvØes par les auteurs
prØcØdents (Colman, 2003; Soden and Held, 2006). En particulier, les rØtroactions de la vapeur
d’eau et de l’albØdo sont trŁs similaires aux rØsultats prØcØdents. Cependant, on note des diffØ-
rences entre nos estimations et les rØsultats prØcØdents, concernant la rØtroaction des nuages et du
gradient vertical de tempØrature.
La rØtroaction des nuages est particuliŁrement forte entre les deux simulations. Par exemple,
Colman (2003) trouve une rØtroaction moyenne des nuages de 0.55 W.m−2.K−1 pour 12 GCMs
atmosphØriques couplØs à une reprØsentation simpliØe (slab) de l’ocØan. Nous justions cette dif-
fØrence de nos rØsultats par rapports aux Øtudes prØcØdentes par les erreurs dans la reprØsentation
des nuages provenant du fait qu’on a utilisØ des sorties mensuelles.
Nous trouvons une rØtroaction du gradient de tempØrature infØrieure à celle de Colman (2003)
et de Soden and Held (2006). Notre calcul de la perturbation de gradient de tempØrature est fait
en fonction de la tempØrature de surface. Par opposition Soden and Held (2006) utilisent la tem-
pØrature troposphØrique moyenne pour calculer la perturbation du gradient de tempØrature. Notre
estimation de cette rØtroaction est fortement dØpendante du rØchauffement en surface des hautes
latitudes. Cependant, notre rØtroaction du gradient de tempØrature dans les tropiques se rapproche
de la valeur trouvØe par Soden and Held (2006).
Notre mØthodologie se rapproche donc des rØsultats rØcents pour l’Øtude de la rØtroaction de
la vapeur d’eau. De plus les rØtroactions tropicales du gradient de tempØrature sont bien estimØes
par notre mØthodologie.
CaractØrisation de la rØtroaction de la vapeur d’eau dans IPSL-CM4
RØtroaction Moyenne globale (90N-90S) Moyenne tropicale (30N-30s)
W.m−2.K−1 W.m−2.K−1
Vapeur d’eau + Lapse Rate λq+L 2.2 2.5
Lapse Rate λL -0.082 -0.62
Changement vertical de qs λqsV 0.4 1.0
Changement uniforme de qs λqs0 1.5 2.1
HumiditØ Relative λRH -0.11 -0.073
TAB. 5.3  RØtroaction de la vapeur d’eau et sa dØcomposition, calculØe en condition de ciel clair
entre les simulations 1CO2 et 2CO2 du modŁle IPSL-CM4.
La rØtroaction en ciel clair de la vapeur d’eau, ainsi que sa dØcomposition en fonction des
changements de tempØrature et d’humiditØ relative, est donnØe dans le tableau 5.3. La rØtroaction
en ciel clair de la vapeur d’eau et du gradient de tempØrature combinØe est lØgŁrement plus forte
que la rØtroaction de la vapeur d’eau en ciel nuageux du tableau 5.2. En ciel clair l’effet radiatif
de la vapeur d’eau est plus fort et donc les nuages diminuent lØgŁrement les consØquences des
changements de vapeur d’eau.
En ciel clair, la rØtroaction de la vapeur d’eau est surtout une consØquence des changements
de tempØrature surface, qui sont responsables de 65% de la rØtroaction de la vapeur d’eau com-
binØ aux changement verticaux de tempØrature. Ensuite, les changements verticaux de tempØrature
reprØsentent 17% en moyenne globale de cette rØtroaction. Enn, les changements d’humiditØ re-
lative du GCM reprØsentent 2.9% en moyenne tropicale, de la rØtroaction de la vapeur d’eau,
avec un signe inversØ. Les changements d’humiditØ relative exercent donc une faible rØtroaction
nØgative dans IPSL-CM4.
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Notre dØcomposition de la rØtroaction de la vapeur n’est pas rigoureusement linØaire, comme
la somme λqsV + λqs0 + λRH + λL n’est pas rigoureusement Øgale à λq+L. La linØarisation
des changements de quantitØ de vapeur d’eau dans l’atmosphŁre est à l’origine d’une partie des
erreurs. D’autre part, les consØquences sur le bilan radiatif des changements de vapeur d’eau et
de tempØratures peuvent Œtre assez non-linØaire dans certains cas. Cependant, on note que les
changements sont au premier ordre linØaires au niveau des tropiques.
Nos rØsultats conrment donc que les changements d’humiditØ relative n’ont que peu d’im-
pact sur la rØtroaction de la vapeur d’eau. Nos rØsultats conrment donc l’Øtude de Soden and
Held (2006) qui trouvent que les variations d’humiditØ relative reprØsentent moins de 5% de la
rØtroaction de la vapeur d’eau. Nous conrmons donc que la rØtroaction de la vapeur d’eau est
donc trŁs dØpendante des changements de tempØrature, pilotant l’humiditØ saturante.
Pour rØfØrence, la Fig. 5.5 donne les changements d’humiditØ relative et de tempØrature entre
les simulations 1CO2 et 2CO2, du modŁle couplØ IPSL-CM4.
L’humiditØ relative augmente au niveau de la tropopause en rØponse au dØplacement vers le
haut de la tropopause. En contraste, l’humiditØ relative dans la troposphŁre des rØgions subtropi-
cales diminue, et la diminution est particuliŁrement marquØe dans l’hØmisphŁre Sud. Cette dimi-
nution peut s’expliquer de deux maniŁres au regard de nos rØsultats. D’une part, elle peut s’expli-
quer par une extension plus forte de la cellule de Hadley dans l’hØmisphŁre Sud (voir chapitre 3).
D’autre part, ces changements s’expliquent aussi par un dØplacement plus haut en altitude de la
tropopause. Cet assŁchement de la troposphŁre au niveau des subtropiques est responsable de la
diminution de 5% de la rØtroaction de la vapeur d’eau en changement climatique. Les changements
de circulations ont donc des consØquences assez faibles sur la rØtroaction de la vapeur d’eau.
CaractØrisation des rØtroactions climatiques pour les rØgions ascendantes et subsidentes
dans IPSL-CM4
FIG. 5.4  ParamŁtre des rØtroactions, en moyenne zonale, entre la simulation OBSERVED et la
simulation FLAT. Le trait noir indique le paramŁtre des rØtroactions des nuages, λC ; le trait rouge,
celui de la tempØrature de surface, λ0 ; les tirets rouges, celui du gradient de tempØrature, λL ; le
trait bleu, celui de la vapeur d’eau, λq ; le trait vert, celui de l’albØdo, λα ; les tirets bleus celui de
l’humiditØ relative λRH . On a ajoutØ l’estimation des non linØaritØs λN en tirets noirs.
An d’estimer les rØtroactions sur chaque rØgion du globe, la Fig. 5.4 donne les paramŁtres
des rØtroactions en moyenne zonale (à gauche). La rØponse de Planck est donnØe par λ0. Cette rØ-
troaction nØgative est par dØnition proportionnelle aux changements de la tempØrature de surface.
On voit que λq la rØtroaction de la vapeur d’eau est plus forte aux tropiques, oø l’air chaud peut
contenir plus de vapeur d’eau. De mŒme, la rØtroaction des nuages est en moyenne plus forte aux
tropiques, oø les nuages bas exercent une forte rØtroaction positive (Bony and Dufresne, 2005). La
rØtroaction de l’albØdo est par opposition plus forte aux pôles oø les surfaces enneigØes fondent.
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FIG. 5.5  TempØrature en (K), en bas et humiditØ relative en (%) en haut, en contour pour la
simulation 1CO2 du modŁle IPSL-CM4. Les changements entre la simulation 1CO2 et 2CO2 ap-
paraissent en couleur. A gauche en moyenne zonale, à droite dØcomposØ en rØgime dynamique.
A droite de la Fig. 5.4 est donnØ la dØcomposition en rØgime dynamique des rØtroactions aux
tropiques. On voit que la rØtroaction de la vapeur d’eau est en moyenne plus forte au niveau des
zones ascendantes que subsidentes.
Pour expliquer cela, à gauche de la Fig. 5.5 sont donnØs les changements de tempØrature et
d’humiditØ relative simulØs par le GCM couplØ IPSL-CM4. Bien que les changements de tempØ-
rature soient trŁs homogŁnes dans les tropiques, les zones ascendantes ont une humiditØ relative
plus forte que les zones subsidentes. Le changement de vapeur d’eau est donc plus fort au niveau
des zones ascendantes. En consØquence, la rØtroaction de la vapeur d’eau est plus forte dans les
zones ascendantes.
Sur la Fig. 5.4, la rØtroaction de la vapeur d’eau liØe aux changements d’humiditØ relative est
ajoutØe en tirets bleus. L’effet des changements d’humiditØ relative sur le bilan radiatif n’excŁde
jamais 0.5 W.m−2.K−1. On voit que l’assŁchement en humiditØ relative des rØgions subsidentes
diminue la rØtroaction de la vapeur d’eau dans les zones subsidentes, correspondant aux zones
subtropicales. Au contraire, cette rØtroaction augmente la rØtroaction de la vapeur d’eau dans les
zones ascendantes, localisØes au niveau de l’Øquateur.
On note que la rØtroaction des nuages est moins contrastØe entre zones ascendantes et subsi-
dentes. Or, il a ØtØ dØmontrØ à partir d’Øtude du forçage radiatif des nuages que les nuages bas des
zones subsidentes exercent une forte rØtroaction positive sur le climat. On montre donc qu’il doit
exister des non linØaritØs importantes qui n’ont pas ØtØ prises en compte dans nos calculs. Pour
avoir une meilleure estimation de la rØtroaction des nuages, il faudrait des sorties à plus haute
frØquence Øchantillonnant le cycle diurne.
En bilan, on voit que les changements de la circulation de Hadley, l’extension vers les pôles et
les changements de la hauteur de dØtraînement, diminuent faiblement l’humiditØ relative au niveau
des subtropiques et des branches subsidentes des circulations de Hadley/Walker. Cependant, l’as-
sŁchement de ces rØgions exerce en moyenne une faible rØtroaction nØgative, nØgligeable devant
les consØquences des changements de tempØrature sur l’humiditØ saturante de l’atmosphŁre.
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5.4 Influence de la dynamique sur la rétroaction de la vapeur d’eau
5.4.1 Introduction
Nous avons vu que les variations d’humiditØ relative s’expliquent relativement bien par les
changements affectant la circulation tropicale de grande Øchelle. L’impact de la circulation de
Hadley sur l’humiditØ relative d’un modŁle est une question importante dont on se propose d’Øtu-
dier ici quelques aspects.
Les simulations aqua-planŁtes prØsentØes au chapitre 4 donne un bon exemple de simulation
oø la circulation tropicale est modiØe. Nous avons donc cherchØ à diagnostiquer les diffØrentes
rØtroactions dans ces simulations, pour des circulations de grande Øchelle diffØrentes.
5.4.2 Simulation
Les simulations aqua-planŁtes, OBSERVED, OBSERVED+2K et FLAT ont ØtØ prØsentØes à la
section 4.4.2. Ces simulations aqua-planŁtes prØsentent une dynamique simpliØe, car les surfaces
n’ont ni continent, ni orographie.
De la simulation OBSERVED à la simulation OBSERVED+2K, on a notØ un changement de la
circulation gØnØrale de l’atmosphŁre trŁs homogŁne avec le changement climatique du AOGCM
IPSL-CM4. Nous suggØrons que les interactions entre la vapeur d’eau et la circulation grande
Øchelle entre ces deux simulations sont bien reprØsentatives de ce qui est observØ dans les modŁles
climatiques plus complexes, lors d’une augmentation des concentrations de gaz à effet de serre.
Ensuite, on a montrØ que la circulation de Hadley de FLAT Øtait 35% moins forte que dans
OBSERVED. Cependant, FLAT correspond à une augmentation moyenne de la tempØrature de
surface de +1.5K en moyenne globale, et de +1.6K en moyenne tropicale (entre 30	N et 30	S). La
simulation FLAT donne donc un rØchauffement en terme de tempØrature assez proche en moyenne
globale de OBSERVED+2K. Or, comme FLAT et OBSERVED+2K ont une circulation de Hadley
radicalement diffØrente, la comparaison entre ces deux simulations peut servir à quantier l’effet
d’un changement de circulation grande Øchelle sur le climat.
Pour diagnostiquer les consØquences des changements de circulation grande Øchelle, nous
choisissons dans cette partie d’Øtudier les rØtroactions climatiques d’une part entre les simulations
OBSERVED et OBSERVED+2K, d’autre part entre les simulations OBSERVED et FLAT.
5.4.3 Résultats
Changement de tempØrature et d’humiditØ relative entre les diffØrentes simulations aqua-
planŁtes
Avant de prØsenter les rØtroactions entre les diffØrentes simulations, nous prØsentons sur la
Fig. 5.6 les changements d’humiditØ relative et de tempØrature entre les simulations OBSERVED
et FLAT à gauche et entre les simulations OBSERVED et OBSERVED+2K à droite.
Les changements de tempØrature de surface de la simulation OBSERVED+2K sont uniformes
et Øgal à 2K. L’augmentation de la tempØrature est ampliØe dans la troposphŁre libre des rØgions
tropicales car les changements de tempØrature suivent le gradient de tempØrature humide.
En revanche, la simulation FLAT montre un rØchauffement localisØ dans les rØgions subtro-
picales, entre 20 degrØs et 40 degrØs de latitude dans les deux hØmisphŁres. Le changement de
tempØrature dans l’atmosphŁre reŁte le changement de la tempØrature de surface. De plus, on
note un faible refroidissement en tempØrature au niveau de la tropopause, qui s’explique par un
lØger dØplacement vers le bas de la tropopause dans la simulation FLAT.
Les changements d’humiditØ relative entre OBSERVED et OBSERVED+2K sont assez iden-
tiques aux changements observØs en changement climatique. On voit une humidication au niveau
de la tropopause correspondant à un dØplacement vers le haut de la tropopause. On voit aussi une
humidication, vers 600-800 hPa, des branches ascendantes des cellules de Hadley. Par opposition
le haut des branches ascendantes et les branches subsidentes de la cellule de Hadley s’assŁchent.
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FIG. 5.6  Moyenne zonale de l’humiditØ relative (RH), en (%) en haut. Moyenne zonale de la
tempØrature (T) en K au milieu. Moyenne zonale de la tempØrature de surface (Tsurf ) en K en bas.
Les changements entre les simulations OBSERVED et FLAT apparaissent en couleur à gauche.
Les changements entre OBSERVED et OBSERVED+2K apparaissent en couleur à droite. En bas
est donnØ le changement de tempØrature au sol en K, entre OBSERVED et FLAT à gauche et entre
OBSERVED et OBSERVED+2K à droite.
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Ces changements peuvent s’expliquer par le dØplacement vers le haut du dØtraînement des cellules
convectives, et par l’affaiblissement des cellules de Hadley.
Les changements d’humiditØ relative entre OBSERVED et FLAT montrent une humidication
importante des branches ascendantes des cellules de Hadley entre 10 	et 20 	, accompagnØe par
un assŁchement entre 30 	et 40 	. Ces changements s’expliquent par le dØplacement vers les pôles
des cellules de Hadley dans FLAT par rapport à OBSERVED. On peut voir que le minimum
d’humiditØ relative dans les rØgions subtropicales diminue en moyenne zonale. Enn, au niveau
de l’Øquateur, on note une zone d’assŁchement dans FLAT correspondant à la formation d’une
double ITCZ de part et d’autre de l’Øquateur.
Regardons maintenant les rØtroactions climatiques correspondant à ces changements.
Analyse des rØtroactions climatiques
RØtroaction Moy. glob. Moy. trop. Moy. glob. Moy. trop.
FLAT FLAT OBSERVED+2K OBSERVED+2K
Planck λ0 -3.8 -4.4 -3.7 -3.8
Nuage λC 5.1 7.4 2.5 3.7
Vapeur d’eau λq 2.0 2.5 2.3 3.1
HumiditØ Relative λRH 0.38 1.35 -0.075 -0.075
Lapse rate λL 0.29 1.29 -0.71 -1.31
Non linØaire λN -0.047 -0.27 0.091 0.032
TAB. 5.4  ParamŁtres des rØtroactions pour diffØrentes simulations aqua-planŁtes en W.m−2.K−1
de la tempØrature de surface (Planck), des nuages C , de la vapeur d’eau q, de l’albØdo α et du
gradient vertical de tempØrature L. λN donne la non linØaritØ entre les diffØrentes rØtroactions.
Les rØtroactions ont ØtØ calculØes entre les simulations aqua-planŁtes OBSERVED et FLAT (à
gauche) et OBSERVED et OBSERVED+2K (à droite). Il est donnØ pour chaque paramŁtre la
moyenne globale (entre 90N et 90S) et la moyenne tropicale (entre 30N et 30s).
Le tableau 5.4 donne la valeur des paramŁtres des rØtroactions climatiques, d’une part entre les
simulations OBSERVED et OBSERVED+2K, et d’autre part, entre les simulations OBSERVED
et FLAT.
Remarquons tout d’abord que la rØponse de Planck, mesurØe par le paramŁtre de la rØtroac-
tion de la tempØrature de surface λ0, est Øquivalente si on considŁre les perturbations radiatives
partielles entre FLAT et OBSERVED et entre OBSERVED+2K et OBSERVED.
Les nuages ont une rØtroaction fortement positive dans les simulations FLAT et OBSER-
VED+2K. La rØtroaction des nuages entre les simulations OBSERVED et OBSERVED+2K, est
de 2.5 W.m−2.K−1, tandis qu’elle est de 5.1 W.m−2.K−1 entre OBSERVED et FLAT. Le modŁle
aqua-planŁte semble simuler un trŁs fort changement de nuage bas dans les deux simulations. Ce
changement semble excessif par rapport à ce qui a ØtØ mesurØ sur le modŁle couplØ IPSL-CM4.
Dans le modŁle couplØ IPSL-CM4, l’augmentation de tempØrature de surface est plus forte au
niveau des hautes latitudes, le fait d’augmenter de maniŁre uniforme les tempØratures augmente
le poids des tropiques dans le calcul des rØtroactions. D’autre part, on pense que les nuages de
couche limite ocØanique, exerçant une forte rØtroaction positive sur le climat, sont surreprØsentØs
dans nos simulations aqua-planŁtes. Nous laissons donc les questions liØes aux nuages pour des
Øtudes futures.
La deuxiŁme rØtroaction la plus forte est la rØtroaction de la vapeur d’eau. La simulation
OBSERVED+2K montre une rØtroaction de la vapeur d’eau comparable à celle du modŁle cou-
plØ IPSL-CM4. La rØtroaction de la vapeur d’eau est plus faible pour la simulation FLAT (2.0
W.m−2.K−1) que pour la simulation OBSERVED+2K (2.3 W.m−2.K−1).
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Pour comprendre cette diffØrence, on a ajoutØ dans le tableau 5.4 la rØtroaction liØe aux chan-
gements d’humiditØ relative λRH . La simulation OBSERVED+2K, ne montre que peu de change-
ments d’humiditØ relative. On trouve alors que les changements d’humiditØ relative exercent une
rØtroaction nØgative dont la valeur est 3% de la rØtroaction de la vapeur d’eau.
Pour la simulation FLAT, Les changements d’humiditØ relative sont responsables d’une rØ-
troaction positive de 0.38 (1.35) W.m−2.K−1 en moyenne globale (tropicale), pour la simulation
FLAT. Comme l’humiditØ relative augmente fortement, la rØtroaction de l’humiditØ relative est
positive. 20% de la rØtroaction positive de la vapeur est ainsi expliquØ par les changements d’hu-
miditØ relative.
La rØtroaction du gradient vertical de tempØrature est nØgative pour OBSERVED+2K, avec de
trŁs fortes valeurs pour les tropiques. La simulation OBSERVED+2K donne donc des estimations
similaires au GCM couplØ IPSL-CM4 pour la rØtroaction du gradient vertical de tempØrature.
En revanche, la simulation FLAT montre une rØtroaction positive. Tout d’abord, on peut voir
que la tempØrature de la simulation FLAT diminue en moyenne entre 20	N et 20	S. Ensuite, nous
avons diagnostiquØ un dØplacement vers le bas de la tropopause dans FLAT. Ces refroidissements
semblent expliquer un refroidissement LW moins fort dans FLAT que dans OBSERVED. La rØ-
troaction du gradient de tempØrature est donc fortement positive entre FLAT et OBSERVED.
CaractØrisation des rØtroactions climatiques pour les rØgions ascendantes et subsidentes
dans les simulations aqua-planŁtes
Pour avoir une idØe de l’effet local des rØtroactions climatiques, les paramŁtres des rØtroactions
en moyenne zonale sont donnØs dans la Fig.5.7.
Tout d’abord, les rØtroactions de FLAT sont fortes, mais localisØes au niveau des tropiques.
Tandis que les rØtroactions de OBSERVED+2K sont plus uniformes et plus faibles. Remarquons
ensuite une certaine similitude entre les rØtroactions des simulations FLAT et OBSERVED+2K.
La rØponse de Planck due à l’augmentation de la tempØrature de surface exerce une rØtroaction
nØgative, proportionnelle à l’augmentation de la tempØrature de surface. La rØtroaction des nuages
est anormalement forte par rapport à la rØtroaction du modŁle IPSL-CM4, à cause d’une surreprØ-
sentation des nuages ocØaniques dans les simulations aqua-planŁtes. Dans FLAT la rØtroaction des
nuages est dØmesurØment forte, exerçant une trŁs forte rØtroaction positive en particulier au niveau
de l’ITCZ.
L’effet radiatif des changements d’humiditØ relative est fort localement. Entre 10	et 20	, au
niveau des branches ascendantes des cellules de Hadley, l’effet radiatif de l’humidication en hu-
miditØ relative sur le bilan radiatif est de environ 6 W.m−2.K−1. Par opposition, l’assŁchement des
branches subsidentes et de l’Øquateur diminue la rØtroaction de la vapeur d’eau dans les subtro-
piques. Cependant les consØquences de l’humidication de la troposphŁre sont plus fortes au total
que les consØquences des assŁchements, et l’humiditØ relative exerce donc au total une rØtroaction
positive.
La rØtroaction totale de la vapeur d’eau est par contre moins forte dans FLAT que OBSER-
VED+2K, comme l’augmentation de la tempØrature se fait au niveau des subtropiques dans FLAT.
Au niveau des subtropiques, l’humiditØ relative est plus faible et les changements d’humiditØ sa-
turante ont moins d’inuence sur la rØtroaction de la vapeur d’eau.
Discussion
Pour rØsumer, les rØtroactions sont trŁs diffØrentes suivant la perturbation de tempØrature de
surface des simulations aqua-planŁtes. Dans la simulation FLAT, si on augmente la tempØrature au
niveau des subtropiques, la circulation de Hadley devient plus faible que pour une augmentation
uniforme de tempØrature (reprØsentØ par OBSERVED+2K).
Nous montrons ainsi qu’une circulation de Hadley plus faible est corrØlØe avec une augmenta-
tion moyenne de l’humiditØ relative des subtropiques. Dans FLAT, l’augmentation de l’humiditØ
relative est responsable d’une amplication de la rØtroaction positive de la vapeur d’eau.
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FIG. 5.7  ParamŁtre des rØtroactions, en moyenne zonale, entre les simulations OBSERVED et
FLAT, à gauche, et entre les simulations OBSERVED+2K et OBSERVED à droite. On donne le
paramŁtre des rØtroactions des nuages, λC (noir), de la tempØrature de surface, λ0 (rouge), du
gradient de tempØrature, λL (tirets rouges), de la vapeur d’eau, λq (en bleu), de l’albØdo, λα (vert)
et de l’humiditØ relative λRH (tirets bleus). On a ajoutØ l’estimation des non linØaritØs λN en tirets
noirs.
Cependant, les augmentations de tempØrature restent trŁs localisØes dans FLAT, et l’augmen-
tation de la vapeur d’eau saturante reste faible par rapport à OBSERVED+2K. En bilan, la rØtro-
action totale de la vapeur d’eau est donc plus faible dans FLAT que OBSERVED+2K.
5.5 Influence du schéma de convection sur la rétroaction de la vapeur
d’eau
5.5.1 Introduction
La rØtroaction de la vapeur d’eau est sensible au dØtraînement et entraînement exercØs par
la convection. La paramØtrisation de la convection dans les GCMs et ses consØquences sur la
rØtroaction de la vapeur d’eau a donc ØtØ ØtudiØe dans cette derniŁre partie.
5.5.2 Simulations utilisées
Nous avons utilisØ des ensembles de 5 ans de simulations forcØes utilisant des SSTs clima-
tologiques du Projet d’Intercomparaison de ModŁles AtmosphØriques (AMIP). Les SSTs ont ØtØ
calculØes à partir d’une moyenne climatologique entre 1979 et 1998.
La rØsolution de nos simulations est 2.53	×3.75	et nous utilisons 19 niveaux verticaux.
Le changement climatique est simulØ par une augmentation uniforme des SSTs de 2K qui
simule l’essentiel des effets robustes du changement climatique.
Le GCM LMDZ a tout d’abord ØtØ utilisØ dans sa conguration standard, utilisant le schØma
de convection de Emanuel et al. (1994), avec une reprØsentation complexe des entraînements et
dØtraînements. Le schØma convectif de Emanuel et al. (1994) est en interaction avec les propriØtØs
des nuages dans cette conguration du modŁle (Bony and Emanuel, 2001).
Ensuite, nous avons rØalisØ les mŒmes simulations avec le GCM LMDZ en utilisant le schØma
de convection de Tiedke qui reprØsente de maniŁre plus simpliØe les entraînements et dØtraîne-
ments. Une description plus prØcise de la physique des schØmas de convection est donnØe dans
Hourdin et al. (2006).
Chaque simulation a ØtØ faite sur 5 cycles climatologiques. Un rØsumØ des simulations est
donnØ pour rØfØrence dans le tableau 5.5.
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Nom SchØma convection SST/SIC nb ØlØments
CNTRL Emanuel AMIP (1979/1998) 5
CNTRL+2K Emanuel AMIP (1979/1998) + 2 K 5
TIEDKE Tiedke AMIP (1979/1998) 5
TIEDKE+2K Tiedke AMIP (1979/1998) + 2 K 5
TAB. 5.5  PrØsentation de simulations forcØes utilisant LMDZ
5.6 Résultats
Les paramŁtres des rØtroactions donnØes par les schØmas de convection de Tiedke et Emanuel
sont rØsumØs dans le tableau 5.6.
Il apparaît que les rØtroactions sont trŁs proches entre simulations utilisant le schØma de
convection de Tiedke et le schØma de convection de Emanuel.
Dans notre protocole expØrimental, on impose une augmentation de 2K uniforme. Dans le
modŁle couplØ il est dØmontrØ que ces changements ne sont pas uniformes mais sont plus forts aux
hautes latitudes qu’aux tropiques. Notre protocole expØrimental surestime donc les changements
aux tropiques et sous-estime les changements aux latitudes moyennes. Nous trouvons ainsi une
rØtroaction positive des nuages plus forte que celle diagnostiquØe dans le modŁle couplØ IPSL-
CM4.
La rØtroaction des nuages est plus forte avec le schØma de Emanuel oø les propriØtØs nuageuses
sont reliØes au schØma de convection, qu’avec le schØma de TIEDKE.
La rØtroaction de la vapeur d’eau est environ 10% plus forte pour les simulations TIEDKE que
pour les simulations CNTRL. En revanche si on considŁre la rØtroaction en ciel clair de la vapeur
d’eau et du gradient vertical de tempØrature combinØ, on retrouve des valeurs trŁs proches pour les
deux simulations. Nous suggØrons donc que la rØtroaction de la vapeur d’eau dans notre GCM est
peu dØpendante du schØma de convection.
RØtroaction Moy. glob. Moy. trop. Moy. glob. Moy. trop.
CNTRL CNTRL TIEDKE TIEDKE
Planck λ0 -3.8 -4.0 -3.9 -4.2
Nuage λC 2.0 2.6 1.4 1.6
Vapeur d’eau λq 2.2 3.0 2.4 3.3
HumiditØ Relative λRH -0.061 0.011 -0.049 0.025
AlbØdo λα 0.19 0.01 0.18 0.00
Lapse rate λL -0.41 -0.82 -0.43 -0.84
Lapse rate + vapeur d’eau λ∗L+q 2.1 2.5 2.1 2.6
Non linØaire λN 0.15 0.012 0.18 0.082
TAB. 5.6  ParamŁtres des rØtroactions, en W.m−2.K−1, pour diffØrentes simulations aqua-
planŁtes, de la tempØrature de surface (Planck), des nuages C , de la vapeur d’eau q, de l’albØdo α,
et du gradient vertical de tempØrature L. La rØtroaction de la vapeur d’eau combinØe au gradient de
tempØrature L+ q a ØtØ donnØe en ciel clair. λN donne la non linØaritØ entre les diffØrentes rØtro-
actions. Les rØtroactions ont ØtØ calculØes entre les simulations CNTRL et CNTRL+2K à gauche
et entre TIEDKE et TIEDKE+2K à droite. Il est donnØ pour chaque paramŁtre la moyenne globale
(entre 90N et 90S) et la moyenne tropicale (entre 30N et 30s).
Nos rØsultats montrent donc que notre GCM donne une valeur similaire de la rØtroaction de la
vapeur d’eau, pour deux schØmas de convection diffØrents. La rØtroaction de la vapeur d’eau est
donc insensible au schØma de convection, ce qui conrme les rØsultats de Ingramn (2002).
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5.7 Synthèse
Dans ce chapitre, nous nous sommes focalisØ sur la rØtroaction de la vapeur d’eau et sa reprØ-
sentation dans les GCMs. Ce chapitre est proposØ à titre d’ouverture, pour appliquer nos Øtudes
de changement de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre à l’Øtude de la rØtroaction climatique de la
vapeur d’eau.
Nous avons montrØ que les GCMs ont tendance à simuler des humiditØs trop fortes dans la
haute troposphŁre. Ces valeurs trop fortes en humiditØ relative semblent Œtre liØes à une suresti-
mation de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre dans les GCMs.
Ensuite, nous avons caractØrisØ les rØtroactions climatiques dans le modŁle couplØ IPSL-CM4.
Nous montrons que les changements de circulations gØnØrales peuvent expliquer une faible rØ-
troaction nØgative due au changement d’humiditØ relative (-0.1 W.m−2.K−1). Ces changements
d’humiditØ relative sont la consØquence de l’extension vers les pôles des cellules de Hadley, et de
l’augmentation de la hauteur de tropopause lors du changement climatique.
A l’aide de simulations aqua-planŁtes nous montrons alors qu’une augmentation uniforme
de tempØrature de surface donne des valeurs rØalistes des rØtroactions climatiques de la vapeur
d’eau. De plus, nous trouvons qu’une augmentation de tempØrature localisØe dans les subtropiques
diminue la circulation de Hadley. Les changements d’humiditØ relative sont alors responsables
d’une rØtroaction positive de 0.3 W.m−2.K−1. En revanche, la rØtroaction totale de la vapeur d’eau
est diminuØe, dans une telle simulation.
Enn, nous conrmons que la rØtroaction de la vapeur d’eau reste constante lors d’un change-
ment du schØma convectif dans un GCM.
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Chapitre 6
Conclusion et perspectives
6.1 Conclusion
Ce travail de thŁse avait ØtØ abordØ avec l’idØe de comprendre, à l’aide d’arguments simples,
la modication de la circulation atmosphØrique au niveau des zones tropicales dans les GCMs.
Dans une premiŁre partie nous avons rØsumØ les thØories expliquant la circulation gØnØrale de
l’atmosphŁre, et nous avons montrØ qu’il existait un fossØ important entre les modŁles conceptuels
simples et la complexitØ du systŁme climatique des GCMs ou des observations.
Par le diagnostic de modŁles couplØs ocØan-atmosphŁre rØcents, on a conrmØ l’existence
d’un affaiblissement de circulation gØnØrale de l’atmosphŁre, moins marquØ sur la composante
mØridienne (Hadley) de la circulation atmosphØrique que sur la composante longitudinale (Wal-
ker). L’affaiblissement de la circulation tropicale a ØtØ expliquØ par l’augmentation de la stabilitØ
statique de l’atmosphŁre lors du rØchauffement climatique. Dans le modŁle couplØ IPSL-CM4,
l’aire occupØe par les branches ascendantes des cellules de Hadley diminue par rapport à l’aire
occupØe par les branches subsidentes de la cellule de Hadley. La circulation de Hadley s’affai-
blit donc moins que ce que prØvoit les changements de stabilitØ statique. De plus, nous avons
diagnostiquØ un dØplacement vers les pôles de la circulation mØridienne, qui a ØtØ conrmØ par
de rØcentes Øtudes Lu et al. (2007). Ce dØplacement vers les pôles des cellules de Hadley dans
le modŁle ocØan-atmosphŁre IPSL-CM4, se fait avec un dØplacement et un affaiblissement des
jets subtropicaux. Nous avons suggØrØ que les transports de quantitØ de mouvement vers les pôles
sont principalement responsables du changement en extension des cellules de Hadley. Les rØgimes
tourbillonnaires des moyennes latitudes sont alors de mŒme dØplacØs vers les pôles.
An de comprendre les changements diagnostiquØs dans les modŁles couplØs, nous avons mis
en place des simulations utilisant le modŁle atmosphØrique LMDZ4, permettant d’isoler certains
mØcanismes diagnostiquØs dans le changement climatique. Nous avons ainsi mis en Øvidence, dans
le GCM couplØ IPSL-CM4, que si le changement uniforme des SSTs reprØsentait bien les effets
les plus robustes du changement climatique, la structure mØridienne des SSTs est principalement
responsable des changements de circulation de Hadley. Nous montrons que la reprØsentation des
changements de circulation de Hadley est cruciale pour modØliser correctement les changements
de prØcipitations dans les tropiques. Par l’utilisation du modŁle LMDZ4 dans une conguration
aqua-planŁte, nous montrons que les changements de circulation mØridienne en rØponse aux chan-
gements de gradients de SST, sont comprØhensibles par l’Øtude des transports d’Ønergie. En chan-
geant les gradients de SST, l’Ønergie apportØe par la surface, et celle rejetØe par l’atmosphŁre sous
forme de rayonnement, varient peu. En consØquence, des gradients de SST plus forts transportent
plus efcacement l’Ønergie, et forment une plus faible circulation grande Øchelle pour transporter
la mŒme quantitØ d’Ønergie.
Enn, la circulation tropicale est dØterminante pour la modØlisation de l’humiditØ relative de
la haute troposphŁre dans les modŁles climatiques. Nous avons alors comparØ des simulations du
modŁle LMDZ4 avec des observations pour identier les biais de ce modŁle. Puis, nous avons
mis en place une mØthode pour comparer les rØtroactions climatiques à un rØgime dynamique
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donnØ. Nous avons alors ØtudiØ la rØtroaction de la vapeur d’eau, qui est responsable de la plus
forte rØtroaction positive sur le climat. Les changements d’humiditØ relative, qui s’expliquent par
les modications de la circulation de grande Øchelle dans le GCM IPSL-CM4, sont responsables
d’une attØnuation de 5% de la rØtroaction de la vapeur d’eau. Cependant, nous montrons qu’un
changement de la circulation de grande Øchelle, en changeant signicativement les humiditØs re-
latives, change assez signicativement l’humiditØ relative et la rØtroaction de la vapeur d’eau.
6.2 Perspectives
Nous distinguons ici plusieurs catØgories d’ØlØments de perspectives de cette thŁse.
La modØlisation de la circulation de Hadley dans les GCMs
Nous avons ØtudiØ les circulations de grande Øchelle, et notamment la circulation de Hadley,
dans les GCMs. Cette circulation est l’une des structures les plus marquØes dans le climat tropical.
Nous avons montrØ au cours de nos travaux que les GCMs ocØan-atmosphŁre montraient pourtant
des intensitØs et des extensions gØographiques trŁs variables pour la circulation de Hadley. Les
processus radiatifs, nuageux, convectifs et turbulents peuvent expliquer les biais des GCMs. Nous
proposons alors d’Øtudier quelle paramØtrisation est la plus critique pour modØliser correctement
la circulation de Hadley. L’Øtude des nuages, dont les incertitudes sont encore trŁs importantes
dans les modŁles (Bony and Dufresne, 2005), nous semble Œtre une bonne piste pour Øtudier les
diffØrences de refroidissement radiatif entre zones subsidentes et zones ascendantes, qui pourraient
expliquer les diffØrences importantes de circulation de Hadley parmi les GCMs.
Les nouvelles observations CloudSat donnent des informations sur la structure tridimension-
nelle des nuages. De telles observations sont prometteuses pour tester les nuages dans les GCMs,
en vue d’en amØliorer les paramØtrisations.
L’affaiblissement de la circulation tropicale lors du changement climatique
Lors d’un changement climatique, nous constatons une faible diminution de la circulation de
Hadley, accompagnØe d’une forte diminution de la composante Walker de la circulation gØnØrale
de l’atmosphŁre. La diffØrence, constatØe dans les GCMs, dans l’intensitØ des modications entre
les circulations de Hadley et les circulations de Walker, reste assez inexpliquØe dans la littØrature.
Nous suggØrons que les changements de refroidissements radiatifs de l’atmosphŁre sont plus
marquØs dans leur composante longitudinale que dans leur composante mØridienne. Ces change-
ments de refroidissement radiatif pourraient s’expliquer par des changements nuageux importants
sur les bords est des ocØans (Bony and Dufresne, 2005). En effet les nuages bas de la couche limite
ocØanique exercent en moyenne une rØtroaction positive, dont la modØlisation est donnØe comme
la plus grande incertitude des GCMs lors d’un changement climatique.
De plus, si un ralentissement de la circulation de Walker a bien ØtØ mis en Øvidence au cours de
la pØriode rØcente (Vecchi et al., 2006), peu d’observations indiquent un Øventuel affaiblissement
de la circulation de Hadley. En revanche, les rØanalyses ERA40 et NCEP montrent une intensi-
cation de leur circulation de Hadley lors des 20 derniŁres annØes (Mitas and Clement, 2006). Les
rØanalyses semblent avoir des biais signicatifs dans la haute troposphŁre tropicale, qui amplient
notablement la circulation de Hadley. Il reste cependant à le prouver de maniŁre plus prØcise.
ComprØhension des changements du cycle hydrologique
Les Øtudes de la circulation de grande Øchelle sont particuliŁrement intØressantes pour com-
prendre les changements du cycle hydrologique lors du changement climatique. Held and Soden
(2006) ont montrØ que la diminution gØnØrale de la circulation gØnØrale de l’atmosphŁre Øtait reliØe
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aux changements de vapeur d’eau dans l’atmosphŁre. Comme l’humiditØ relative reste constante
lors du changement climatique, l’augmentation de la vapeur d’eau dans l’atmosphŁre est donnØe
avec une trŁs bonne approximation par l’Øquation de Clausius Clapeyron. Puisque les variations
des prØcipitations sont trŁs contraintes par les changements de refroidissement radiatif de l’atmo-
sphŁre, les prØcipitations augmentent moins que l’humiditØ dans l’atmosphŁre, et la circulation
gØnØrale de l’atmosphŁre ralentit pour faire converger un ux de masse moins fort au niveau de
l’ITCZ.
Encore une fois, un tel mØcanisme devrait pouvoir s’observer à partir de donnØes d’humiditØ,
ou de vent. RØgionalement, les transports d’eau dans les cellules de circulation devraient Œtre
changØs localement par les changements globaux du cycle hydrologique. L’Øtude des transports
d’eau et des bilans d’eau dans la pØriode rØcente à l’aide des observations de la campagne Analyse
Multi-disciplinaire de la Mousson Africaine (AMMA) devrait pouvoir mettre en Øvidence des
changements à partir d’observations. De plus, les GCMs et leurs paramØtrisations seront testØs sur
la rØgion de l’Afrique de l’Ouest pour voir ces mØcanismes à l’Øchelle rØgionale.
Diagnostiquer les paramØtrisations dans les GCMs
L’Øtude des processus convectifs semble Œtre cruciale pour comprendre les changements de
circulation grande Øchelle. Nous montrons dans cette thŁse que l’utilisation de simulations idØa-
lisØes, comme par l’utilisation de GCMs dans des congurations aqua-planŁtes, peuvent aider
à comprendre les effets les plus robustes des modŁles en terme de circulation mØridienne et de
prØcipitations. Nous pensons donc que les simulations du projet APE sont utiles pour tester les
diffØrentes paramØtrisations d’un GCM.
Notre Øtude GCM LMDZ4 peut aussi Œtre utilisØe pour comparer LMDZ4 aux autres GCMs
participant au projet APE, et ainsi mettre en avant les particularitØs de LMDZ4, qui se retrouvent
dans les simulations du climat actuel.
Le dØplacement vers les pôles des circulations mØridiennes et des jets subtropicaux
Dans cette thŁse, nous montrons que la circulation de Hadley s’Øtend et se dØplace vers les
pôles de maniŁre signicative, dans les GCMs lors de simulations de rØchauffement climatique.
L’explication de ce dØplacement vers les pôles a notamment ØtØ ØtudiØe à l’aide de simulations
aqua-planŁtes (Frierson et al., 2007b). Cependant l’extension des structures dynamiques vers les
pôles semble avoir plusieurs aspects, et reste une question à propos du climat futur. Ce dØplacement
vers les pôles a ØtØ interprØtØ comme Øtant le rØsultat combinØ du dØplacement vers la haut de la
tropopause et des modications des gradients mØridiens de tempØrature.
Ce dØplacement vers les pôles des cellules de Hadley est corrØlØ dans le modŁle IPSL-CM4
avec le dØplacement de la course des tempŒtes (Yin, 2005), ou encore avec des jets subtropicaux,
vers les pôles.
Il reste cependant à trouver comment relier les circulations tropicales avec les rØgimes tour-
billonnaires des moyennes et hautes latitudes. Cette question est trŁs importante si on veut com-
prendre l’Øvolution future du climat. Est-ce que, comme le suggŁre Hou (1998) la baroclinicitØ
change lors du changement climatique ? Est-ce que cela se voit dans les grandeurs d’Øchelles ca-
ractØristiques des rØgimes tourbillonnaires des moyennes latitudes ? Est-ce que les tØlØconnexions
entre tropiques et moyennes latitudes sont modiØes ?
Si les changements d’intensitØ de la circulation de Hadley en changement climatique n’ont que
peu d’incidence sur le climat tropical. Les dØplacements vers les pôles des cellules pourraient avoir
d’importantes consØquences au niveau des rØgions subtropicales. La variation des extrŒmes clima-
tiques, qui est particuliŁrement importante pour Øvaluer les impacts du changement climatique,
devrait Œtre Øgalement affectØe par le dØplacement des structures climatiques vers les pôles.
La modØlisation de l’humiditØ relative dans la troposphŁre libre
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Nous avons ØtudiØ briŁvement quelques problØmatiques sur les interactions de la circulation de
grande Øchelle avec l’humiditØ. Nous montrons que des biais humides systØmatiques sont observØs
dans les modŁles de climat. Est-ce que la circulation tropicale des modŁles de climat est trop forte ?
Nous ne pensons pas que ce soit le cas, comme les estimations de la circulation de Hadley à partir
de radiosondages (Waliser et al., 1999), donnent des circulations de Hadley similaires dans les
observations et les modŁles. Cependant il reste à dØmontrer comment expliquer les biais humides
des rØgions sŁches des modŁles.
Est-ce que le biais en humiditØ relative de la troposphŁre libre est liØ à la base de donnØes
utilisØe ? L’Øtude d’autres bases de donnØes, comme AIRS, donnant la structure tridimensionnelle
de l’humiditØ relative dans les tropiques, devrait pouvoir apporter d’autres arguments sur les biais
des GCMs en terme d’humiditØ relative.
La rØtroaction de la vapeur d’eau
La rØtroaction de la vapeur d’eau d’un GCM a ØtØ ØtudiØe à la n de ce travail de thŁse. Nous
suggØrons que les changements de circulation tropicale et notamment l’extension vers les pôles
des cellules de Hadley, pourrait Œtre liØe à un assŁchement des rØgions subtropicales. Cependant,
le dØplacement vers le haut de la tropopause peut aussi expliquer un assŁchement des subtro-
piques, en modiant la tempØrature du dernier point de saturation des parcelles d’air. Il nous reste
donc à discriminer ces deux mØcanismes, qui seraient responsables d’une diminution de 5% de la
rØtroaction positive de la vapeur d’eau.
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Annexe A
Calcul de la fonction de courant
méridienne
La circulation de Hadley est classiquement reprØsentØe par la fonction de courant dans le plan
Y-Z (latitude altitude). Soit ψ la fonction de courant, sa dØnition est (Waliser et al., 1999) :
[v] = g
∂ψ
2pia cos ϕ∂p
(A.1)
[ω] = −g
∂ψ
2pia2 cosϕ∂ϕ
(A.2)
Avec v la vitesse mØridienne, ω la vitesse verticale en coordonnØs pression. Pratiquement, on
trouve donc la fonction de courant par une intØgration verticale du vent mØridien v :
ψ =
∫
2pia cosϕ
g
[v]dp (A.3)
On suppose qu’il n’y a pas de ux de masse mØridien sur des Øchelles de temps de l’ordre du
mois, on a donc enlevØ au champ de vitesse mØridienne l’anomalie :
[v] =
1
Ps − PTOA
∫ PTOA
Ps
[v]dp (A.4)
On obtient donc une fonction de courant ψ dont l’unitØ est en kg.s−1 et dont l’ordre de grandeur
est 1010 kg.s−1.
ψ =
∫
2pia cosϕ
g
([v]− [v])dp (A.5)
On peut vØrier que l’anomalie [v] est trŁs petite et change peu la valeur de la fonction de
courant.
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Annexe B
Acronymes
Ci-dessous sont indiquØes les abrØviations utilisØes dans la thŁse.
20CM3 Simulation du 20iŁme SiŁcle
20th Century Simulation
AGCM ModŁle de Circulation GØnØrale AtmosphØrique
Atmospheric Global Circulation Model
AMIP Projet d’Intercomparaison de ModŁles AtmosphØriques
Atmospheric Model Intercomparison Protocol
AMMA Analyse Multi-disciplinaire de la Mousson Africaine
Multidisciplinary Analysis of African Monsoon
AMSU UnitØ AvancØe de Sondage Micro-onde
Advanced Microwave Sounding Unit
AOGCM ModŁle de Circulation GØnØrale OcØan AtmosphŁre
Atmosphere-Ocean Global Circulation Model
APE Projet d’ExpØriences Aqua-planŁtes
Aqua-Planet Experiment Project
AR4 QuatriŁme Rapport d’Evaluation
Fourth Assessment Repport
CAPE Energie potentiel convective disponible
Convective Available Potential Energie
CFCs Chlorouocarbures
CMIP Projet d’Intercomparaison de ModŁles CouplØs
Coupled Model Intercomparaison Protocol
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CO2 Dioxyde de Carbone
CRM ModŁle RØsolvant les Nuages
Cloud Resolving Model
ENSO Oscillation du Sud El Niæo
El Niæo Southern Oscillation
EP Eliassen-Palm
FTH HumiditØ de la TroposphŁre Libre
Free Tropospheric Humidity
GCM Global Circulation Model
ModŁle de circulation GØnØrale
GPCP Projet Climatologie Globale des PrØcipitations
Global Precipitation Climatology Project
HIRS Sondeur Infrarouge à Haute RØsolution
High Resolution Infrared Sounder
IPCC Groupe d’Experts Intergouvernemental sur l’Évolution du Climat
Intergovernmental Panel on Climate Change
IR Infrarouge
ISCCP Projet International Climatologie Satellitale des Nuages
International Satellite Cloud Climatology Project
ITCZ Zone de Convergence Inter-Tropicale
Inter Tropical Convergence Zone
LW Grande Longueur d’Onde
Long-Wave
MCS SystŁme Convectif MØsoØchelle
Mesoscale Convective System
MSE Energie Statique Humide
Moist Static Energy
MSU UnitØ de Sondage Micro-onde
Microwave Sounding Unit
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OLR Rayonnement Sortant à Grande Longueur d’Onde
Outgoing Long-Wave Radiation
PDF Fonction de DensitØ de ProbabilitØ
Probability Density Function
SIC Composante Glace de Mer
Sea Ice Component
SLP Pression au niveau de la mer
Sea Level Pressure
SST TempØrature de Surface de la Mer
Sea Surface Temperature
SW Courte Longueur d’Onde
Short-Wave
TAR TroisiŁme Rapport d’Evaluation
Third Assessment Repport
TOA Sommet de l’AtmosphŁre
Top Of the Atmosphere
UTH HumiditØ de la Haute TroposphŁre
Upper Tropospheric Humidity
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